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Abstract
対流圏に多く存在するエアロゾルの測定は、近年問題になっている地球温暖化の将来予測や大気汚
染の状況把握、衛星画像の大気補正等のための社会的、学術的必要性が非常に高い。本研究では、
紫外 ～ 近赤外領域 (波長 350 ～ 1050 nm)における直達太陽光および散乱太陽光のスペクトルが
通過した大気の光学特性を反映していることを利用し、対流圏エアロゾルの光学パラメータを導
出する方法を開発した。既存の方法に比べ、本研究で用いる装置は i) 小型軽量、単独動作可能で
あり、可搬性が非常に高い、ii) 紫外から近赤外までの連続スペクトルが得られるため、この波長
帯に吸収線を持つ分子のカラム量も測定できる、iii) 受光部に透過型拡散板が用いられており、感
度の入射角依存性が少ないために直達太陽光と同様に散乱太陽光の絶対値も正確に測定できると
いった特徴を全て備えている点でユニークである。また、本研究で開発した逆解析手法は一般的
な手法に比べて装置や大気、エアロゾルに複雑なモデルを採用することが容易である。この特徴
を活かし、測定装置やモデル計算の系統誤差を詳細に検討して補正を行った。また、解析で導出
しないパラメータについては衛星やライダー等の補助データを利用し、忠実度の高い大気モデル
を構築した。これらにより、解析の高精度化が実現された。本解析手法の実証のため、千葉地域
において 1年半の長期観測を行い、約 130日分の晴天観測データを取得した。結果として得られ
たエアロゾル光学パラメータは風向や黄砂などの季節現象で良く説明でき、他の測器の測定結果
とも整合的であった。
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第1章 序論
大気中には窒素分子や酸素分子などの気体分子とともに微小な固体粒子や液滴が浮遊しており、
これらはエアロゾルと呼ばれる。窒素分子や酸素分子の大きさが 10 1nmのオーダーであるのに対
し、エアロゾルの小さいものは数 nmの大きさを持っている。一方、エアロゾルの大きいものでは
数 100mの大きさを持つものも存在する。エアロゾルには土壌粒子や海塩粒子、火山灰といった
自然起源のものもあれば、工場や車が排出する煤、硫酸塩、硝酸塩などの人為起源のものもある。
エアロゾルは大気中に入射した太陽光を散乱、吸収する光学特性を持っている。それは地上か
ら見た場合には太陽や空の色の違い等から認識される。黄砂が飛来した時など、ひどい時には空
が薄暗くなり、数 km先が見えなくなることもある。一方、人工衛星から地上を観測した場合、エ
アロゾルの光学特性は地表面の色の違いから認識される。衛星画像から地表面反射率を計算する
にはエアロゾルの影響を補正しなければならず、エアロゾルの光学特性の見積りが必要となる。こ
れらを大きなスケールで考えると、エアロゾルは地球に入射する太陽エネルギーと地球から出て
行く放射エネルギーに影響を与えているといえる。エアロゾルは太陽光を散乱、吸収するという
直接効果の他に、エアロゾルが凝結核となって雲が発生し、その雲が太陽光を散乱、吸収すると
いう間接効果を持っている。これら両方の効果によりエアロゾルは地球の放射収支に影響を及ぼ
し、近年問題になっている地球の温暖化にも影響を与えている1)。さらに、エアロゾルの中には人
体に有害な成分を持ち、健康に悪影響を与えるものもある2)。
このように、エアロゾルは様々な方面に影響を及ぼすが、その質や量は時間的、空間的に大き
く変動しており、それらを測定する手段を確立することが重要である。エアロゾルの光学特性を
測定する方法はリモートセンシングによる方法とサンプリングによる方法に大別される。リモー
トセンシングによる方法には太陽などの自然光を光源に利用する方法 (サンフォトメータ3)、スカ
イラジオメータ4))とレーザーなどの人工光を光源に利用する方法 (後方散乱ライダー5)、イメージ
ングライダー6)、差分吸収分光法7))がある。サンプリングによる主な方法 (ネフェロメータ8)、エ
サロメータ9)、PSAP10)、光学的粒子計数器11)、キャビティーリングダウン分光法12)) は人工光を
光源に利用するが、光源を必要とせず、化学組成や粒径を測定し、エアロゾルの光学特性を間接
的に算出する方法 (エアロゾルサンプラー13))もある。サンプリングによる方法は様々なプローブ
を使って多くの情報を得ることができるが、局所的な情報しか得られない。また、エアロゾルを
捕獲することによってエアロゾルの光学特性が大気中に浮遊している状態から変化してしまうこ
ともある。リモートセンシングによる方法では得られる情報は限られるが、広範囲に分布するエ
アロゾルの光学特性を生の状態で測定することができる。太陽光を利用するリモートセンシング
では広範囲で他波長の情報を得られるが、夜間や悪天候の場合は利用できない。人工光を利用す
るリモートセンシングでは天候に左右されずに測定が可能であるが、測定範囲や波長数が限られ
る場合がある。このようにそれぞれの方法には一長一短があり、複数の方法を組み合わせてエア
ロゾルの光学特性を測定するのが理想的である。
近年ではサンフォトメータやスカイラジオメータを利用したネットワーク観測が地上観測に基づ
いてエアロゾル特性を導出するための主要な手法となっている。これらの観測で得られるエアロ
ゾル光学的厚さなどの光学的パラメータは衛星リモートセンシングで得られたエアロゾル特性の
検証のためにも重要である。最近では電荷結合素子 (CCD)を用いた放射計測がさかんに行われて
いる。Olmo et al.は魚眼レンズのついた CCDカメラを用いてエアロゾルや雲の光学的厚さを測
定する方法を提案した14)。Kreuter et al.は魚眼レンズと回転偏光素子を用いた全自動全天観測シ
8
ステムを提案した15)。Kouremeti et al.はCCDを使った直達・散乱太陽光のスペクトルを計測す
るための分光器について述べている16)。このようなCCDカメラを応用したシステムは天空光観測
の可搬性を高める上で魅力的であるが、広い波長範囲を高分解能で測定することは難しい。直達・
散乱太陽光を測定する新しい分光器の開発も進められている。例えば Bassani et al.は FieldSpec
という分光器に直達太陽光を測定できるように改良を加えたものを用いたエアロゾル光学的厚さ
の測定について述べている17)。Zieger et al.は直達太陽光とオリオールを測定できる航空機搭載
型分光器システムについて述べている18)。しかしながら、これらの分光器には様々な周辺装置が
必要であり、観測地において単独で使用できるものではない。
本研究はリモートセンシングによってエアロゾルの光学特性を測定する方法の 1つであり、太
陽を光源として利用する。サンフォトメータ、スカイラジオメータ等と比べて、本研究で用いる
装置は i) 小型軽量、単独動作可能であり、可搬性が非常に高い、ii) 紫外から近赤外までの連続ス
ペクトルが得られるため、この波長帯に吸収線を持つ分子のカラム量も測定できる、iii) 受光部に
透過型拡散板が用いられており、感度の入射角依存性が少ないために直達太陽光と同様に散乱太
陽光の絶対値も正確に測定できるといったことを全て備えている点でユニークである。従来、直
達・散乱太陽光からエアロゾル光学特性を導出する方法としてはスカイラジオメータのデータを
SKYRAD.pack4)で解析するという手法が一般的であった。我々の解析手法はこれとは全く独立で
ある。この解析ではフォアワード計算に任意のコードを組み込めるようになっているが、放射伝
達計算にはMODTRAN4を採用した。この方法では、i) 地表面アルベド、エアロゾルの鉛直分布
に衛星データやライダーデータを使う ii) Mie散乱計算の代わりに、例えば T-matrixを用いた散
乱計算を行うことにより粒子の非球形効果を取り入れることが可能であり、より現実的な大気モ
デルを構築できる。このような手法は計算時間が多く必要であることが問題であるが、最近の計
算機性能の向上によって実現が可能となった。
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第2章 理論
2.1 大気の構造
地球表面は窒素分子、酸素分子をはじめとする気体分子で構成された大気に覆われている。大
気中には様々な気体分子が存在し、窒素分子 (N2)のような多原子分子もあればアルゴン (Ar)の
ような単原子分子もある。ここではこれらの総称として大気分子という言葉を用いることにする。
大気は地球の重力によって束縛されており、その性質は鉛直高度にしたがって変化している。図
2.1に代表的な大気分子の密度および気温の高度プロファイルの例 (US. 1976モデル) を示し、地
表面密度、カラム量を表 2.1にまとめる19)。
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図 2.1: 主要大気分子の密度、気温の高度プロファイルの例
Air O2 O3 H2O CO2 NO2
地表面密度 (cm 3) 2.51019 5.31018 6.81011 2.01017 8.41015 5.9108
(21 %) (27 ppb) (0.78 %) (330 ppm) (0.023 ppb)
カラム量 (cm 2) 2.21025 4.51024 9.31018 4.81022 7.11021 5.61015
(21 %) (430 ppb) (0.22 %) (330 ppm) (0.26 ppb)
表 2.1: 主要大気分子の地表面密度・カラム量の例
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図 2.2: 大気の構造
図 2.1(右)のように、気温の高度プロファイルには特徴的な構造が見られ、下から順に対流圏、
成層圏、中間圏、熱圏の 4つに分類されている (図 2.2左)。以下でそれぞれについて、特に本研究
の舞台である対流圏に重点をおいて説明する。
 対流圏 (Troposphere)
大気圏の最下層にあたる地表面付近の大気は太陽からの放射エネルギーによって大気が温め
られると上昇し、断熱膨張や水蒸気の凝結等によって温度が下がると下降するために対流が
起きる。平均的には高度が高くなるに従って 6.5 C/kmの割合で気温が減少する。対流圏最
上部の高度は地表面温度が高いほど高く、赤道付近で 17 km、極付近で 9 km、平均的には
11 km程度である。逆に、対流圏最上部の温度は地表面温度が高いほど低く、赤道付近で-80
C、極付近で-60 C(冬期) ～ -40 C(夏期)程度である。大気中の水分のほとんどは対流圏
に含まれており、雲の発生や降雨などの気象現象を引き起こす。全大気質量の約 75 %が対流
圏に含まれる。また、本研究の対象であるエアロゾルの大半もこの対流圏に含まれている。
対流圏をさらに細かく分類すると、大気境界層、自由大気の 2つに分けられる (図 2.2右)。
{ 大気境界層
地表面から高度 1 ～ 2 kmの範囲にある大気は地表面からの摩擦や熱の影響を直接的
に受け、その上の自由大気と区別して大気境界層と呼ばれる。特に地表面から高度 50
～ 100 mくらいまでの大気は地表面との摩擦の影響が大きく、接地境界層、または単
に接地層と呼ばれる。対流が盛んな日中には接地層の上に大気が一様に攪拌された対
流混合層が形成される。この時エアロゾルも大気分子と一緒に混合され、鉛直方向に一
様に分布する。風がない快晴の日の早朝には放射冷却によって地表面の温度が下がり、
大気の下方ほど温度が低い接地逆転層が形成される場合がある。この状態では対流が
起きにくいため、地表面付近にエアロゾルが閉じ込められて大気汚染がひどくなる場
合がある。このような現象を引き起こす逆転層は前線の通過等によって形成される場
合もある。
{ 自由大気
高度 1 ～ 2 kmより上では地表面の摩擦を受けずに自由に大気が運動している。自由
大気の上は対流圏界面と呼ばれ、偏西風のジェット気流はその直下を流れている。
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 成層圏 (Stratosphere)
成層圏には大気中のオゾンの約 90 %が含まれており、このオゾンが太陽からの紫外線を吸
収するために気温が上昇する。オゾン濃度は高度 20 ～ 25 km付近で最大となるが、高度が
高いほど紫外線が多いことなどから成層圏最上部である高度 50 km付近で気温が極大値 (0
C程度)に達する。上層部ほど温度が高くなっているために対流が起こりにくい比較的安定
した層を成しており、対流圏の大気とはあまり混合しない。ただし、オゾンの紫外線吸収量
は緯度によって異なり、気圧差が生じるために対流圏においても風が発生する。全大気質量
の約 17 %が成層圏に含まれる。成層圏に存在するエアロゾルは対流圏に比べて少量である
が、成層圏に取り込まれたエアロゾルは対流や降雨などの影響を受けないために長期に渡っ
て成層圏に滞在する。
 中間圏 (Mesosphere)
高度が高くなり、オゾン濃度が十分に低くなると対流圏と同じように気温が低下する。酸素
分子は太陽からの紫外線を吸収して気温を上昇させる働きをする。逆に二酸化炭素分子は赤
外線を放出して気温を減少させる働きをする。高度 85 km付近の中間層最上部の温度は夏期
で-100 C程度であるが、冬期には大気下層から熱が輸送されるために-50 C程度になる。
中間圏の高度は航空機やゾンデにとっては高過ぎ、人工衛星にとっては低過ぎるために他の
層に比べて調査が難しい。
 熱圏 (Thermosphere)
太陽から直接的に来る紫外線やX線を吸収するために熱圏の下層では高度が高くなるに従っ
てどんどん温度が高くなり、上層に近づくとほぼ一定の温度になる。太陽の活動によって熱
圏上端の温度は 500 ～ 2000 Cの範囲で変動し、その高度は 500 ～ 1000 kmの範囲で変動
する。温度が高くても密度が小さいために単位体積当たりのエネルギーは非常に小さい。強
烈な太陽エネルギーによって一部の大気分子は電離され、電離層を形成する。窒素分子や酸
素分子の一部は光解離されて窒素や酸素の単原子分子として存在する。極付近では太陽から
の荷電粒子が磁力線に沿って流入し、大気分子に衝突してオーロラが発生する。対流圏から
中間圏までの大気は対流や乱気流によって混合されてほぼ一様な組成になっているが (この
組成をもつ気体は Airと呼ばれる)、熱圏より上では密度が薄いためにほとんど混ざり合わ
ず、重い分子ほど下層に集まっている。多くの人工衛星は高度 300 ～ 1400 km付近に軌道
を持つ。
熱圏より上は外気圏とも呼ばれ、大気分子は地球の引力圏を脱出するのに十分なエネルギーを得
て宇宙空間に流出する。大気には明確な上端が存在しないが、熱圏より上の大気の透過率はほぼ
100％であることから、高度 100 kmを大気上端の目安とする。
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2.2 大気エアロゾル
広義の意味で、エアロゾルとは 1 nm ～ 数 m程度の大きさを持つ固体または液体の微粒子が
気体中に分散した混合物のことであり、気体を分散媒とするコロイドの一種である。大気中には
大気分子と共に様々な微粒子が浮遊していることから大気をエアロゾルとみなすことができ、大
気エアロゾルとも呼ばれる。コロイド中の分散質が沈降しないための大きさの上限は通常 1 m程
度とされているが、大気エアロゾルの中には 100 mを越える大きさを持つ粒子が存在すること
もある。これは大気エアロゾルが静的なものではなく、大気中で常に微粒子の供給と除去が行わ
れることによってバランスが保たれているからである。以降、大気エアロゾルのことを単にエア
ロゾルと呼ぶことにする (便宜上、大気中の微粒子のことをエアロゾルと言う場合もある)。
エアロゾルの発生源には様々なものがある。エアロゾルに含まれる微粒子は生成過程の違いか
ら 1次粒子と 2次粒子に分けられる。1次粒子は大気中に直接的に放出された粒子であり、風に巻
き上げられた砂塵や火山活動で放出された火山塵などがこれに当たる。2次粒子は大気中に放出さ
れた気体が化学反応を起こして粒子状に変化したものであり、主に二酸化硫黄、窒素酸化物、アン
モニア、揮発性有機化合物がこれに寄与する。例えば化石燃料の燃焼によって発生した二酸化硫
黄が酸化されて硫酸となり、アンモニアと中和反応してできた硫酸アンモニウムなどがこれに当
たる。エアロゾルの発生源は自然起源と人為起源に分けられるが、自然起源の種類には破砕や飛
散などの機械的な力によって生じた 1次粒子が多く、人為起源の種類には燃焼の結果生じた 2次
粒子が多い。地球全体のエアロゾルの 5 %が人為起源であると見積もられている20)。表 2.2に主
なエアロゾルの例を挙げる。
粒子分類 起源分類 エアロゾルの例 主成分
1次粒子 自然起源
{ 砂漠の砂嵐や黄砂 SiO2、CaCO3等の鉱物
{ 海上の波しぶきを飛ばす潮風 NaCl、MgCl2等の海塩
{ 火山から放出される火山塵 SiO2、Al2O3、Fe2O3等の鉱物
{ 森林火災で発生する煙 元素状炭素、有機炭素
{ 針葉樹林で発生する花粉 スギ、ヒノキ等の花粉
1次粒子 人為起源 { 化石燃料の燃焼で生じる炭化水素 元素状炭素、有機炭素
2次粒子 自然起源
{ 火山ガスの酸化物 H2SO4
{ 森林で発生する揮発性有機化合物 イソプレン、モノテルペン
の酸化物 の酸化物
2次粒子 人為起源
{ 化石燃料の燃焼で生じる
硫黄酸化物、 (NH4)2SO4等の硫酸塩、
窒素酸化物 NH4NO3等の硝酸塩
{ 溶剤などに含まれる
揮発性有機化合物の酸化物 有機炭素
表 2.2: 主なエアロゾルの例
これらの発生源からはエアロゾルが次々に放出されるが、粒径が 0.1 mより小さい粒子は凝集
によって速やかに消失する (より大きい粒子に成長する)。また、粒径が 1 mより大きい粒子は重
力によって沈降し、大気中から除去される。エアロゾルはまた、雲粒や雨粒の中に取り込まれ、降
雨によって大気中から除去されたり、風によって地表面に落とされることもある (前者は湿性沈着、
後者は乾性沈着と呼ばれる)。このように大気中に存在する個々のエアロゾル粒子にはライフタイ
ムがある。粒径 2rを持つ粒子の典型的なライフタイム  は式 2.1のように定式化されている21)。
1

=
1
K
 r
R
2
+
1
K
 r
R
 2
+
1
wet
(2.1)
13
K = 1:28 108s、R = 0:3mは定数である。wetは湿性沈着の時間スケールで、大気境界層にお
いては 8日程度、自由層においては 3週間程度である。粒径 0.2 ～ 2 mの粒子はそれを取り除く
有効な機構が降雨以外にあまりないことから対流圏に数週間留まる場合もある。wetを 8日とし
た場合の典型的ライフタイムを図 2.3に示す。
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図 2.3: エアロゾル粒子の典型的ライフタイム。
エアロゾルはそのライフタイムの間に物理的、化学的変化を伴いながら風の流れに乗って拡散、
移動する。大気境界層における移動速度は 1日に数 100 km程度である。
エアロゾルの多くは対流圏に存在するが、成層圏にもエアロゾルは存在する。その多くは対流
圏に安定に存在している硫化カルボニル (COS)が低緯度地域で成層圏に流入し、それが紫外線に
よって分解されてできた硫酸塩であると考えられている。硫化カルボニルは生物や人為起源の発
生源から供給されるが、火山の噴火によって一時的に増加することもある。このような硫酸エア
ロゾルはオゾン破壊に関与していることが知られている。成層圏まで運ばれたエアロゾルは降雨
の影響を受けないため、対流圏に戻って大気中から除去されるまでに数年かかることもある。
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A different picture of the ambient PM distribution is
obtained if one focuses on the number of particles
instead of their mass (Figure 3.2, upper panel).  The
particles with diameter larger than 0.1 µm that
contribute practically all the PM mass are negligible
in number compared to the particles smaller than
0.1 µm.  Two modes usually dominate the PM
number distribution in urban and rural areas: the
nucleation mode (particles smaller than 0.01 µm or
so) and the Aitken nucleus mode (particles with
diameters between  0.01 µm and  0.1 µm or so).  The
nucleation-mode particles are usually fresh, created
in-situ from the gas phase by nucleation.  A nucleation
mode may or may not be present in a particular
aerosol, depending on the atmospheric conditions.
Most of the Aitken nuclei start their atmospheric life
as primary particles, and secondary material
condenses on them as they are transported through
the atmosphere.  Nucleation-mode particles have
negligible mass (for example 100,000 particles per
cubic centimeter with a diameter equal to  0.01 µm
have a mass concentration of less than 0.05 µg/m3)
while the larger Aitken nuclei form the accumulation
mode in the mass distribution.
The composition of individual
particles changes continuously
during their atmospheric lifetimes.
Near a source, the composition of
primary particles is determined by
chemical and physical processes
that occur within the source.  For
example, primary particulate
emissions from diesel engines
include mostly lubricating oil and
solid black carbon, while primary
particulate emissions from coal-
fired power plants include fly ash
which consists mostly of oxides
and minerals.  In the absence of
processing, atmospheric particles
of a given size would consist of
an external mixture of chemically
distinct particles emitted by each
contributing source type.
Atmospheric processing,
however, leads to coagulation and
the addition of secondary species
to preexisting particles, with the
result that particles of a given size
become internally mixed and more similar
chemically.   Atmospheric measurements have shown
that particles of a given size often include several
chemically distinct types, and particles may include
a mixture of compounds.  Photographs of particles
that were separated according to their tendency to
absorb water are shown in Figure 3.3.  The non-
hygroscopic chain-agglomerate carbon particle
shown in Figure 3.3a is similar in composition and
morphology to particles emitted by diesel engines,
while the hygroscopic particle shown in Figure 3.3b
is nearly spherical and includes a mixture of sodium,
sulfur, potassium and oxygen.  Other work has shown
that organics and sulfur are often found together in
particles.
As noted in Text Box 1.1, particles with diameters
larger than 2.5 µm are operationally identified as
coarse particles while those with diameters less than
2.5 µm are called fine particles. The fine-particle
category typically includes most of the total number
of particles and a large fraction of the mass.  Fine
particles with diameters smaller than 0.1 µm are often
called ultrafine particles.
Figure 3.2.  Typical number and volume distributions of atmospheric
particles with the different modes.
 
Nu
m
be
r
 
(dN
/dl
og
D p
), c
m
-
3 x
10
3
Diameter (micrometers)
Vo
lum
e
(dV
/dl
og
D p
), µ
m
3 /c
m
3
   
 
 
 
Aitken
Mode
Nucleation
Mode
Fine Particles Coarse Particles
Ultrafine Particles
Accumulation
Mode
Condensation
Submode
Droplet
Submode
Coarse
Mode
10
20
30
40
0
10
20
30
40
0
0.01 0.1 1 10
図 2.4: 典型的なエアロゾルの粒径分布。図は「Particulate Matter Science for Policy Makers」
第 3章22)より引用。
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エアロゾルの性質は粒径に大きく依存している。エアロゾルの粒子数N の粒径分布は粒子半径
rを使って式 2.2のような対数正規分布、または式 2.3のような修正ガンマ関数で表されることが
多い。式 2.2の rmはモード半径に対応し、は分布の広がり幅に対応する。式 2.3のA、、b、
は定数である。これらの分布関数は 1つのモード半径しか持たないが、実際の粒径分布は複数の
分布関数の重ね合わせで表される。
dN
d(log r)
=
Np
2 
exp
"
 (log r   log rm)
2
22
#
(2.2)
dN
dr
= Ar exp [ br ] (2.3)
典型的なエアロゾルの粒径分布を図 2.4に示す。粒子数の粒径分布を見ると粒径が 0.1 m以下の
超微粒子がほとんどである。超微粒子の分布には粒径が 0.01 m以下とそれ以上の 2つのモード
が見られることがしばしばある。前者の多くは気体から変化したばかりの 2次粒子であり、核形
成モードと呼ばれる。後者の多くは 1次粒子とそれに他の粒子や気体分子が付着したものであり、
Aitkenモードと呼ばれる。一方、体積の粒径分布を見ると粒径が 0.1 m以上のものがほとんど
であり、粒径が 0.1 ～ 2 mと 2 ～ 50 mの 2つのモードが見られることが多い。前者は大きい
Aitken粒子から成る凝結サブモードとそれが水分子を取り込んで大きくなった液滴サブモードの
重ね合わせであり、累積モードと呼ばれる。後者の多くは砂塵や海塩などの 1次粒子であり、粗
大モードと呼ばれる。
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空間中に飽和水蒸気量を超える水蒸気があったとき、近くに平らな水面がある場合は超過分が
水面で凝結するが、そのような水面がない場合は水滴を形成しようとする。しかしながら、水滴を
形成するためには表面張力に相当する余分なエネルギーが必要なため、相対湿度が 100 %でも凝
結しない。このとき、近くに潮解性のエアロゾルがあると水蒸気が凝結する表面を提供する。この
表面に水蒸気が凝結して飽和水溶液ができると蒸気圧降下によって水蒸気が凝結しやすくなるた
め、相対湿度がある臨界点を超えると 100 %以下であっても凝結が起きる。例えばNaCl-Na2SO4
混合粒子の臨界湿度は 25 Cにおいて 74 %と測定されている23)。液滴の大きさは溶液の平衡水蒸
気圧が周囲の水蒸気圧と等しくなるまで大きくなり、相対湿度が上がるとさらに大きくなる。逆
に、相対湿度が下がると水蒸気が蒸発して液滴の大きさは小さくなる。このとき、凝結の臨界湿度
を超えても過飽和の状態を保ち、さらに低い臨界湿度で結晶化する。例えば上記のNaCl-Na2SO4
混合粒子が結晶化する臨界湿度は 25 Cにおいて 53 % と測定されている。
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water more efficiently as they age (Bertram et al.,
2001).  Despite these recent efforts, the effect of the
OC fraction on the absorption of water by ambient
particles is still not well understood.  More effort is
needed to understand the properties of organic
particles including factors that govern the
hygroscopicity of organic compounds and their gas-
particle partitioning.
As the relative humidity and the water content of the
particles change, so does the partitioning of
unreactive semivolatile aerosol species.  With
everything else kept constant (atmospheric
composition and temperature), a change in relative
humidity changes the water content of atmospheric
particles and therefore the preferences of aerosol
components like nitrates or organics for the gas versus
the condensed phases.  Figure 3.6 shows that the NO3-
concentration in a typical particle population can
change from around 2 µg/m3 to 7 µg/m3 as the relative
humidity of the environment increases from 30 to 80
percent.
The fact that
atmospheric particles
can absorb significant
amounts of water at
higher relative humidity
and can retain some
water at lower relative
humidity  creates a
number of comp-
lications.  As the “dry”
PM mass (at 20 to 45
percent relative
humidity) is the
regulated quantity, the
existence of water
makes the measurement
of this “dry” mass
challenging.  One needs
to remove the water
from the particles before
the measurements.  This
change in particle
composition can change
the partitioning of the
semivolatile aerosol
components (usually
reducing the PM mass because of losses of NO3- and
organics).  At the same time, it is possible that some
amount of water may be left in the PM sample during
the mass measurement.  The discrepancies observed
in the northeastern United States between the total
PM mass and the sum of the masses of its components
could be due to remaining condensed water.  This
unknown mass is usually reported as “other” in PM
measurements.  As the airways in the human body
are environments of high relative humidity, similar
changes happen to the particles during respiration.
3.5  SECONDARY PM
FORMATION
Most of the observed ambient PM2.5 mass usuallyoriginates as precursor gases (SO2, NH3, NOx,
VOC) and, through the physicochemical processes
noted above, is transferred to the condensed phase.
This fraction of the PM mass is called secondary.
Figure 3.5.  Growth (deliquescence) and evaporation (efflorescence) of a
NaCl/Na2SO4 particle with changing relative humidity.  The points are the
laboratory measurements of Tang (1997) and the line the theoretical
predictions of one of the aerosol thermodynamics models (Ansari and Pandis,
1999).  The measurements indicate that the particle crystallized at 52 percent
relative humidity.
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図 2.5: 湿度変化に対する潮解性粒子 (NaCl-Na2SO4の混合物)の質量変化。点は Tangの実験結
果23)、実線はAnsari & Pandi の理論値24)。図は「Parti ulat Matter Science for Policy M kers」
第 3章22)より引用。
このように、エアロゾルが凝結核となって雲が発生する。雲は太陽から来た光を宇宙空間に向
けて効率よく反射し、地球に入ってくる放射熱を減らす冷却効果を持つ。その一方で赤外線を吸
収して再放出する性質があるために温室効果も持ち合わせる。温室効果とは太陽からの可視光に
よって温められた地表面が放出した赤外線を吸収・再放出し、その一部を地表面や下層大気に戻
して放射熱が宇宙空間に出て行くのを妨げる効果である。両方の効果を合わせると雲は地球の放
射収支に対して冷却要素として働く1)。
十分な大きさに成長した雲粒は重力によって落下して降水をもたらす。このとき周囲のエアロ
ゾルは雨滴に取り込まれて除去される。一方、およそ 1割の雲は降水に至らずに蒸発する。その際
は凝結核となっていたエアロゾルが再放出されるため、雲はエアロゾルの発生源とも考えられる。
16
エアロゾルの性質はその化学組成にも大きく依存する。エアロゾルの光学特性に着目すると、化
学組成の違いは複素屈折率の違いに現れる。複素屈折率の実部 (通常の屈折率)が大きいほど光を
散乱しやすく、虚部が大きいほど光を吸収しやすい。潮解性エアロゾルの屈折率は潮解が進むに
従って水の屈折率に近くなる。エアロゾルの中でも吸収が大きいのは元素状炭素である。図 2.6に
Levoni et al.によって編集されたエアロゾルデータベースにまとめられた様々な物質の複素屈折
率を示す。
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図 2.6: エアロゾルの複素屈折率
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2.3 大気分子による光の減衰
2.3.1 大気分子による光の吸収
大気分子はその種類によって決まった波長の光を吸収する性質を持つ。これは、大気分子が異
なるエネルギー準位に対応する複数のエネルギー固有状態を持ち、エネルギー準位の差に等しい
エネルギーを持つ光を吸収して固有状態間を遷移するからである。可視光のエネルギーに相当す
るのは電子状態間のエネルギー差であるが、窒素分子 (N2)などの多原子分子は各電子状態に対し
て複数の分子振動エネルギー準位、分子回転エネルギー準位を持っているため、主要な吸収線の
周りに小さい吸収線が密集した吸収帯を形成する。大気分子の吸収断面積は各エネルギー固有状
態の状態数と存在確率、両エネルギー固有状態間の遷移確率から計算できる。こうして計算され
た吸収スペクトルは線スペクトルとなるが、実際の吸収スペクトルは有限の幅を持っている。大
気分子の吸収スペクトルが幅を持つ原因には以下のものが考えられる。
 自然に崩壊する量子状態の寿命に対応するエネルギー不確定性 (自然幅)
 大気分子同士の衝突で崩壊する量子状態の寿命に対応するエネルギー不確定性 (衝突幅)
 大気分子の運動によるドップラー効果 (ドップラー幅)
自然幅や衝突幅は Lorentz型 (L)、ドップラー幅はGauss型 (G) に広がるため、実際のスペクト
ル形状は両者を掛け合わせたVoigt型 (V )となる。
L(x) =

(x2 + 2)
(2.4)
G(x) =
1p
2 
exp

  x
2
22

(2.5)
V (x) =
Z 1
 1
G(x0)L(x  x0) dx0 (2.6)
大気分子の温度や圧力の違いから、熱圏では自然幅、中間圏や成層圏ではドップラー幅、対流圏
では衝突幅が支配的となる。測定で得られる吸収スペクトル (E0)は式 2.7のように元のスペクト
ル (E)に測定装置の分解能による装置幅を持つフィルター関数 (F )を掛け合わせたものとなる。
E0(x) =
Z 1
 1
E(x0)F (x  x0) dx0 (2.7)
図 2.7に可視光領域における酸素分子 (O2)、水分子 (H2O)、オゾン分子 (O3)、二酸化窒素分子
(NO2)の吸収断面積を図示する。酸素分子、水分子の吸収断面積はHITRAN2004データベース25)
を用い、Rothman, et al. の解説26)に従って計算した。オゾン分子、二酸化窒素分子の吸収断面積
はMODTRAN427)のソースコードからデータを読み出した。灰色の線は 0.01 nmサンプリングで
計算した値、赤線は FWHM=10 nmのGauss型フィルター関数を掛け合わせた値を示す。
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図 2.7: 大気分子の吸収断面積
大気に入射した光は大気分子による吸収を受けて減衰する。強度Eで入射した光が大気中を距
離 dlだけ進むときの強度変化量 dE は式 2.8で表される。
dE =  amEdl (2.8)
式 2.8は光の減衰率が入射強度に比例することを意味しており、Beer-Lambertの法則と呼ばれる。
比例定数 amは吸収係数と呼ばれる。吸収係数 amは大気分子の吸収断面積 am および大気分子
数の体積密度 nを使って式 2.9のように表せる。式 2.9は、吸収係数が単位面積に占める全吸収断
面積の割合 (面積率)に等しいことを意味している。
am = nam (2.9)
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2.3.2 Rayleigh散乱
大気分子に入射した光は分子中の電子や原子核が作る電場と相互作用することで散乱される。入
射光のエネルギーが可視光程度である場合、大気分子が受ける影響は電子が振動する程度にとど
まり、散乱は弾性散乱となる。大気分子のように散乱体の大きさが入射光の波長 に比べて十分
小さい場合の散乱はRayleigh散乱と呼ばれ、散乱強度が  4に比例するという特徴を持つ。
大気分子のRayleigh散乱断面積 smは式 2.10のように計算することができる28){31)。8>>><>>>:
sm =
243
 
n2   12
4N3 (n2 + 2)2
Fair
Fair =
6 + 3
6  7
(2.10)
ここで、N、n、はそれぞれ空気の分子数密度 (体積密度)、屈折率、偏光解消度である。Fairは
大気分子の異方性の効果を補正する係数 ( 1)で、Kingファクターと呼ばれる。n、は若干の波
長依存性を持っており、smの波長依存性は厳密には  4からずれている。15 C、1 atmの条件
下でN = 2:547  1019 cm 3であり、 = 550 nmの光に対して n = 1:0002778、Fair = 1:04882
である。これらの値を式 2.10に代入して計算した散乱断面積とTomasi et al. が n、の波長依存
性を考慮して計算した散乱断面積31)を図 2.8に示す。
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図 2.8: Rayleigh散乱断面積。黒線は屈折率 (n)、Kingファクター () を定数とした計算結果。赤
線は Tomasi et al. の計算結果。
Rayleigh散乱の角度依存性は入射光の電場の振動方向が入射面に垂直な場合 (s偏光) と水平な
場合 (p偏光)で異なり、s偏光では角度依存性はなく、p偏光では散乱角 の余弦 (cos)の 2乗
に比例する。したがって、電場の振動方向がランダムな自然光に対するRayleigh散乱の微分散乱
断面積は式 2.11で表せる。 8><>:
dsm
d

= smfm()
fm() =
3
16
(1 + cos2 )
(2.11)
微分散乱断面積の角度依存性を表す部分 (fm)は位相関数と呼ばれる。図 2.9にRayleigh散乱の位
相関数を示す。 = 0の前方散乱と  = 180の後方散乱の強度が等しく、 = 90方向の散乱強
度が最も弱いという特徴がある。
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図 2.9: Rayleigh散乱の位相関数
大気に入射した光は大気分子による散乱を受けても減衰する。吸収の場合と同様に、強度Eで
入射した光が大気中を距離 dlだけ進むときの強度変化量 dE は式 2.12で表される。
dE =  smEdl (2.12)
散乱係数smとRayleigh散乱断面積 sm、大気分子数の体積密度nの間には式 2.13の関係がある。
sm = nsm (2.13)
大気分子による吸収、散乱はともに光を減衰させるように働き、式 2.8、式 2.12は消散係数 em
を使って式 2.14のようにまとめられる。8<: dE =  emEdlem = sm + am (2.14)
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2.4 Mie散乱
エアロゾルは複数の分子または原子が集まってできた誘電体であり、電磁相互作用により光を
散乱、吸収する性質を持つ。エアロゾルの大きさは可視光の波長と同程度かそれ以上であり、大
気分子とは異なる光学特性を持つ。
エアロゾルの形状を球形と仮定すると、散乱および吸収はMie散乱理論に従う。Mie散乱の計
算では式 2.15の an、bn、n、nを求める必要がある。8>>>>>>>>>>><>>>>>>>>>>>:
an =
 n(x) 
0
n(mx) m 0n(x) n(mx)
n(x) 0n(mx) m 0n(x) n(mx)
bn =
m n(x) 
0
n(mx)   0n(x) n(mx)
mn(x) 0n(mx)   0n(x) n(mx)
n = P
0
n()
n = P
10
n ()
(2.15)
ここで、mはエアロゾルの複素屈折率である。xは光の波長 に対するエアロゾルの半径 rの比
率を使って式 2.16のように定義された無次元のサイズパラメータである。
x =
2r

(2.16)
 n、n は Riccati-Bessel関数であり、第 1種球 Bessel関数 jn(z)、第 2種球 Hankel関数 h(2)n (z)
を用いて  n(z) = zjn(z)、n(z) = zh(2)n (z)のように表せる。は散乱角 の余弦 (cos)であり、
Pn、P 1n はそれぞれ Legendre関数、Legendre陪関数である。an、bnの計算には様々な実用的方
法が開発されている32){34)。
大気分子と同様にエアロゾルの消散断面積 ea、散乱断面積 sa、吸収断面積 aa を考えること
ができ、それらは式 2.17のように計算できる。8>>>>>>>>>>>>>>><>>>>>>>>>>>>>>>:
Qext =
2
x2
X
n
(2n+ 1)Re(an + bn)
Qsca =
2
x2
X
n
(2n+ 1)
 janj2 + jbnj2
Qabs = Qext  Qsca
ea = r
2Qext
sa = r
2Qsca
aa = ea   sa
(2.17)
Qext、Qsca、Qabsはそれぞれ消散効率因子、散乱効率因子、吸収効率因子と呼ばれる。また、自
然光に対するMie散乱の位相関数 faは式 2.18のように計算できる。8>>>>>>><>>>>>>>:
S1 =
X
n
2n+ 1
n(n+ 1)
(ann + bnn)
S2 =
X
n
2n+ 1
n(n+ 1)
(ann + bnn)
fa =
4
sa
 jS1j
2 + jS2j2
2
(2.18)
これらの計算にはWiscombeが作成した Fortranプログラム (MIEV0)33)を使用した。Mie散乱の
消散効率因子、吸収効率因子、および位相関数の例をそれぞれ図 2.10(上、中)、図 2.10(下)、およ
び図 2.11 に示す。
22
0 20 40 60 80 100
Size Parameter
0
1
2
3
4
5
E
x
ti
n
ct
io
n
 E
ff
ic
ie
n
cy
Refractive Index
1.33-0.0i
1.53-0.0i
1.75-0.0i
0 20 40 60 80 100
Size Parameter
0
1
2
3
4
5
E
x
ti
n
ct
io
n
 E
ff
ic
ie
n
cy
Refractive Index
1.75-0.0001i
1.75-0.001i
1.75-0.01i
1.75-0.1i
1.75-0.44i
0 20 40 60 80 100
Size Parameter
0.0
0.5
1.0
1.5
A
b
so
rp
ti
o
n
 E
ff
ic
ie
n
cy
Refractive Index
1.75-0.0001i
1.75-0.001i
1.75-0.01i
1.75-0.1i
1.75-0.44i
図 2.10: Mie散乱の消散・吸収効率因子。
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図 2.11: Mie散乱の位相関数。 = 0:55m
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図 2.10から分かるように、x 1でQextの値は 2に近づく。これは、ea が 2r2、すなわち半
径 rの半球の面積に近づくことを意味している。
一般的なエアロゾルには様々な大きさを持つ粒子が混ざっている。この場合、エアロゾルの消
散係数 ea、散乱係数 sa、吸収係数 aa、位相関数 P は粒子数の体積密度N を使ってそれぞれ式
2.19、式 2.22のように表せる。
ea =
Z 
dN
dr

r2Qext dr (2.19)
sa =
Z 
dN
dr

r2Qsca dr (2.20)
aa = ea   sa (2.21)
fa = C
Z 
dN
dr
 jS1j2 + jS2j2 dr (2.22)
式 2.22の Cは規格化定数であり、p(a)を全立体角で積分した値が 1になるように定める。エアロ
ゾルの粒径分布は式 2.23のような対数正規分布で表されることが多い。
dN
d(log r)
=
Ntotp
2
exp
"
 (log r   log rm)
2
22
#
(2.23)
Ntot、rm、はそれぞれ総粒子数密度、モード半径、分布の広がり幅である。このような粒径分
布に対して計算した消散係数、位相関数の例を図 2.12、図 2.16に示す。単一粒径の消散断面積、
位相関数に見られた振動成分は平均化されてなくなっていることが分かる。消散係数の波長依存
性はRayleigh散乱に比べて緩やかであり、前方散乱が強いという特徴がある。式 2.14にエアロゾ
ルによる散乱、吸収を合わせると式 2.24のようにまとめられる。8>>>>>><>>>>>>:
dE =  eEdl
e = em + ea
em = am + sm
ea = aa + sa
(2.24)
図 2.12 ～ 図 2.16 に対数正規分布に従うエアロゾルの光学パラメータの計算例を示す。様々な
粒径の粒子が混ざり合うためにMie散乱に特有の振動が緩和されていることが分かる。
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図 2.12: 対数正規分布に従うエアロゾルの消散係数
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図 2.13: 対数正規分布に従うエアロゾルの吸収係数
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図 2.14: 対数正規分布に従うエアロゾルの単一散乱アルベド
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図 2.15: 対数正規分布に従うエアロゾルの非対称パラメータ
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図 2.16: 対数正規分布に従うエアロゾルの位相関数。 = 550 nm
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2.5 非球形エアロゾル
Mie散乱の理論はエアロゾルの形状が球形であるという仮定に基づいている。水溶性エアロゾ
ルや雲中の液摘などの形状はほぼ球形と考えられるが、ダストや雲中の氷晶などは複雑な形状を
しており、球形の仮定が適切でないことがある。T-matrix法35)を用いると、このような非球形エ
アロゾルの散乱パラメータを計算することができる。図 2.17、図 2.18 に非球形エアロゾルの位相
関数、偏光解消度を計算した例を示す。このように、エアロゾル粒子の非球形効果は散乱角が比
較的大きい範囲の位相関数や偏光解消度に大きく現れる。
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図 2.17: 非球形エアロゾルの位相関数。図中、はアスペクト比、実線、点線はそれぞれ波長 351
nm、波長 1064 nmに対する値を示す。
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図 2.18: 非球形エアロゾルの偏光解消度
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2.6 直達太陽光
太陽は内部で起こっている水素の核融合反応によって生じたエネルギーを電磁波の形で外部に
放出することで輝いている。大気上端で観測される太陽光のスペクトルは温度約 6000 Kの黒体放
射のスペクトルに近く、この温度は太陽の表面温度に相当していると考えられる。絶対温度 T の
黒体放射の分光放射照度Eは式 2.25のような波長 の関数で表される。8>>>>><>>>>>:
E() = E0f()
f() =
15
4
x4
ex   1
x =
hc
kBT
(2.25)
ここで、h = 6:6310 34 JsはPlanck定数、c = 3:00108 m/sは光速、kB = 1:38 10 23 J/K
は Boltzmann定数である。E0は太陽の分光放射照度を全波長領域に渡って積分した放射照度で
あり、1370 W/m2程度の値を持つ。図 2.19に大気上端太陽光と温度 5780 Kの黒体放射の分光放
射照度を重ねて示す。
500 1000 1500 2000 2500 3000
Wavelength (nm)
0.0
0.5
1.0
1.5
2.0
2.5
E
(λ
) 
(W
/m
2
/n
m
)
Data (Kurucz 1995)
Black body (5780K)
図 2.19: 大気上端太陽光と黒体放射の分光放射照度
大気上端太陽光と黒体放射の分光放射照度は良く似た外形をしているが、大気上端太陽光の方に
は黒体放射にはない細かい構造が見られる。これは主に太陽大気の吸収によるもので、Fraunhofer
線と呼ばれている。大気上端太陽光の分光放射照度の文献値は太陽 ～ 地球間距離が 1天文単位
(AU=1.50108 km)である場合に換算したものである。この分光放射照度を全波長領域に渡って
積分した値は太陽定数と呼ばれる。ただし、この値は厳密には定数ではなく、約 11年周期で変
動していることが知られている。しかしながら、最近 2周期における太陽定数の変動量は  0.1
%程度であり36)、短期間においてはほぼ定数であると考えられる。太陽を回る地球の公転軌道は
離心率 e = 0:0167の楕円形をしており、太陽 ～ 地球間距離は地球が近地点と遠地点にある場合
で (1 + e)=(1  e)倍異なる。このため、大気上端太陽光の分光放射照度には最大で 7 %程度の季
節差が生じる。
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ここで、簡単なモデルを導入して直達太陽光のシミュレーションを行い、エアロゾルの光学パ
ラメータとの関係を説明する。
P0
01
P1
図 2.20: 直達光シミュレーション
大気上端の点 P0における分光放射照度を E0とすると、地上の点 P1で観測される分光放射照
度E1は式 2.24を積分して式 2.26のように表される。は波長、01は入射角である。ここでは地
球の曲率は無視する。T は大気の透過率を表している。8><>:
E1() = E0()T (; 01;1; 0)
T (; ; z1; z2) = exp

 
Z z2
z1
e(; z)
jdzj
cos 
 (2.26)
大気分子の鉛直プロファイルは式 2.27のような指数関数で表されると仮定する。
nm(z) = nm(0) exp

  z
hm

(2.27)
zは高度、hmは大気分子のスケール高度である。Rayleigh散乱断面積 smは zにあまり依存せず、
 4に比例する。したがって、smは 550 = 550 nmにおける Rayleigh散乱断面積 sm(550)を
使って式 2.28のように表せる。
sm(; z) = nm(z)sm(550)

550

4
(2.28)
分子Xの吸収断面積 aXはHITRANデータベースを使って式 2.29のように計算する。S0、f0
は状態 から状態 0に遷移する時の吸収線の強度および形状であり、波数 の関数として与えら
れている。c2 は第 2放射定数、Tref = 296Kは HITRANの基準温度であり、S0(Tref)、Q(T )、
Q(Tref)、E、0、nair、air、self、 はHITRANデータベースから得られる値である。8>>>>>>>>>>>>><>>>>>>>>>>>>>:
aX =
X
0
S0f0
S0 = S0(Tref)
Q(Tref)
Q(T )
exp

  c2ET

exp

  c2ETref
 1  exp

  c20T

1  exp

  c20Tref

f0 =
1


2 +

    0 + p2
 =

Tref
T
nair
[air(p  ps) + self ps]
(2.29)
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中間圏までの温度 T (K)は式 2.30のような高度 z (km)の多項式で近似できる (図 2.1参照)。
T (z) =
8><>:
297:16  6:1052 z    0 < z < 12:25
310:38  12:880 z + 0:56183 z2   8:3034 10 3z3 + 3:7879 10 5z4
   12:25 < z < 80
(2.30)
圧力 p、分子 Xの鉛直プロファイル nXはそれぞれ式 2.31、式 2.32のような指数関数で表す。分
圧 psは pに nX=nmを掛ければ求まる。分子Xの吸収係数 aXは式 2.33のように計算できる。
p(z) = p(0) exp

  z
hp

(2.31)
nX(z) = nX(0) exp

  z
hX

(2.32)
aX(; z) = nX(z)aX(; z) (2.33)
エアロゾルについても eaの鉛直プロファイルはスケール高度 haの指数関数で表され、波長依
存性はAngstromパラメータ pを使って  pのように表せると仮定すると式 2.34のように表せる。
ea(; z) = ea(550; 0)

550

p
exp

  z
ha

(2.34)
ea(550; 0)は視程 V550から式 2.35の関係を使って計算する。
em(550; 0) + em(550; 0) =
ln 50
V550
(2.35)
大気分子の吸収にはO2、H2Oのみを考慮し、それぞれのパラメータに表 2.3の値を代入して計
算した直達太陽光スペクトルを図 2.21(赤線)に示す。同じ図に放射伝達シミュレーションコード
MODTRAN427)を使用して計算した結果 (黒線)を重ねてある。上の計算が単純な鉛直プロファイ
ルを仮定しているにも関わらずMODTRAN4の結果と良く一致していることが分かる。
共通項目
入射角 20
視程 V550 20 km
装置分解能 (FWHM) 10 nm
Our
simulation
太陽 ～ 地球間距離 1 AU
地上密度 nm(0) 2:55 1019 cm 3
地上密度 nO2(0) 5:4 1018 cm 3
地上密度 nH2O(0) 1:6 1017 cm 3
地上圧力 p(0) 1:0 atm
スケール高度 hm 8:5 km
スケール高度 hO2 8:5 km
スケール高度 hH2O 1:8 km
スケール高度 hp 7.8 km
スケール高度 ha 2:0 km
Angstrom指数 p 0.9
MODTRAN4
通日 95
大気モデル Mid-latitude winter
H2Oスケール 1.0
O3スケール 0.00001
対流圏エアロゾルモデル Maritime
表 2.3: 直達太陽光シミュレーションの設定
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図 2.21: 直達太陽光のシミュレーション
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2.7 散乱太陽光
散乱太陽光には、大気分子またはエアロゾルに 1回だけ散乱されて視野に入る単散乱光と 2回
以上散乱されて視野に入る多重散乱光がある。多重散乱光には地表面に散乱されたものも含まれ
る。大気中を散乱を受けずに進むことができる平均自由行程は波長が長いほど長く、単波長の光
ほど多重散乱が重要となる。光が大気分子やエアロゾル、地表面に衝突する際、散乱と同時に吸
収の影響も受ける。
ここでもシミュレーションを使って散乱太陽光とエアロゾルの光学パラメータの関係を説明す
る。ここでは単散乱光のみを考え、多重散乱については xA.1で議論する。
P0
P1
P2
01
12
12
P0
P1
P2
l12
dz1
dS2
d
21
図 2.22: 単散乱光シミュレーション
図 2.22のように大気上端の点P0に入射した太陽光が視線上の点P1で地上の観測点P2に向かっ
て散乱されたとする。点 P1における分光放射照度は E1() = E0()T (; 01;1; z1)で与えられ
る。点P1を中心とする立体角 d
21、高度 dz1 の範囲から点P2を中心とする視線方向に垂直な面
積 dS2の範囲に向かって散乱される分光放射束 dW1は式 2.36で表される。
dW1() = E1() l
2
12 d
21
dz1
cos 12
[sm(; z1)fm(; 12) + sa(; z1)fa(; 12)]
dS2
l212
(2.36)
saは eaと単一散乱アルベド !0を使って式 2.37のように計算できる。
sa(; z) = !0()ea(; z) (2.37)
視線上の全ての点 P1からの分光放射照度 dL1 = dW1=d
21=dS2の寄与を足し合わせることによ
り、点 P2で観測される単散乱光の分光放射輝度 Lsingleは式 2.38 のように計算できる。
Lsingle() = E0()
Z 1
0
dz1
cos 12
[sm(; z1)fm(; 12) + sa(; z1)fa(; 12)]
 T (; 01;1; z1)T (; 12; z1; 0)
(2.38)
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図 2.23: Maritimeモデル (相対湿度 70 %)の単一散乱アルベド (左)および位相関数 (右)。
図 2.23のようなMaritimeモデルの単一散乱アルベドおよび位相関数を使用し、各パラメータ
に表 2.3 の値を代入して計算した単散乱光スペクトルを図 2.24に示す。Our simulationでは透過
率に含まれる大気分子の吸収を無視している。
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図 2.24: 単散乱光のシミュレーション
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第3章 装置
本研究では直達・散乱光スペクトルを測定するために携帯型分光放射計 (MS-720、英弘精機)を
用いた。この分光放射計は 2台用いたが、特に区別する必要がない場合は単にMS-720と書き、区
別する場合はそれぞれMS-720-01、MS-720-02と書くことにする。
3.1 分光放射計
図 3.1にMS-720の写真および内部構造、表 3.1にMS-720の主なスペックを示す。測定波長の
実用範囲は 350 ～ 1050 nmであり、大気の窓を透過する太陽光スペクトルの大部分を測定するこ
とができる。分解能は 10 nm (FWHM)と一般的な分光放射計に比べてあまり高くないが、エア
ロゾル光学特性の波長依存性はこれに比べて十分に滑らかなので問題にならない。一方、大気分
子の中にはMS-720の分解能に比べて波長幅が狭い吸収線を持つものがある。このような吸収線
はMS-720の分解能程度に滑らかにされたスペクトルとして観測される。MS-720の受光部は透過
型拡散板 (写真の白い部分)になっており、0 ～ 90の入射角で光が入射可能である。拡散板には
厚めのものが用いられており、透過率の入射角依存性が理想的な余弦関数に近いことが特徴であ
る (x4.3参照)。ただし、その代償として透過率は全体的に小さくなっており、装置の感度は高く
ない。露光時間は 5 ms ～ 5 sの範囲で入射光量に応じて自動的に調整される。
開口部 シャッター
分光器
ダイオードアレイ
計測基板
図 3.1: 携帯型分光放射計MS-720の写真および内部構造
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波長範囲 300 ～ 1140 nm
実用範囲は 350 ～ 1050 nm
チャンネル数 256 ch (約 3 nm/ch)
分解能 10 nm (FWHM)
露光時間 5 ms ～ 5 s
入射光量に応じて自動調整
視野角 全角 180
独自の入射筒で視野角を狭める
表 3.1: 携帯型分光放射計MS-720の主なスペック
3.2 入射筒
MS-720は本来全角 180の視野角を持っているが、独自の入射筒を使用して視野角を制限した。
測定対象に合わせ、次の 3種類の入射筒を用いた。
1. 散乱光測定用
入射筒の視野角は小さい方が望ましいが、散乱光スペクトル測定時に十分な光量が確保でき
ることを考慮して、全角 20の大きさに決定した (図 3.2左)。この入射筒を使用して昼間の
散乱光を測定すると通常 2 s ～ 5 sの露光時間を必要とする。
2. 直達光測定用
1の入射筒に取り外し可能な 2枚の遮光環を取り付けることで視野角をより狭めることが可
能である (図 3.2中央)。これは直達光スペクトル測定時に用いる。散乱光に対する視野角は
入射筒最上部の遮光環の穴の径で決まっており、全角 5の大きさとなっている。平行光に
対する受光面積は上から 2番目の遮光環の穴の径で決まっているが、これは拡散板の径より
少し大きめになっている。そのため、視線方向を太陽方向に合わせると直達光は拡散板全体
を照らし、短い時間であればアライメントをしなくてもその状態は維持される。アライメン
トは最上部の遮光環の影が 2番目の遮光環の上に同心円状に映るように調整することで容易
に行える。
3. オリオール測定用
1の入射筒に取り外し可能なサンシェードを 1枚取り付けることでオリオールスペクトル測
定ができるようになっている (図 3.2右)。サンシェードの径は拡散板の径より少し大きめに
なっており、太陽から半角 2.5 から 10 までの範囲の散乱光が受光部に入射する。直達光
測定時と同様に、サンシェードの影が同心円状に拡散板全体を覆うようにアライメントする
と、短時間であればその状態は維持される。
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図 3.2: 入射筒の図面
図 3.3: 入射筒の写真
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入射筒の視野の広さ 
 (sr)は視野の半角を とすると式 3.1によって見積もることができる。

 = 2(1  cos) (3.1)
MS-720の測定値E0 (W/m2/nm)は分光放射照度の値として得られるが、分光放射輝度L (W/m2/sr/nm)
の一様な散乱光スペクトルを測定した場合、E0と Lの間には式 3.2の関係がある。
E0  L
 (3.2)
ただし、入射筒の受光面積 Sおよび視野の広さ 
は有限の大きさを持っているために式 3.2は厳
密には正しくない。ここで、MS-720が図 3.4(左)のような分光放射照度 E0の直達光スペクトル
を観測した時に測定値がE0となるように較正されているとする。このとき、図 3.4(左)のような
分光放射輝度Lの一様な散乱光スペクトルを測定したときの分光放射照度測定値E0 は式 3.3で表
される。
直達光 散乱光
(; )
(X;Y;H) R
H
(0; 0; 0) (x; y; 0)S
図 3.4: 入射筒に入射する直達光と散乱光
E0 = E0 
Z
L cos  d

Z
(1;;)2FOV
dSZ
E0 dS
=
L
S
Z 
0
cos  sin  d
Z 2
0
d
Z Rb
0
r dr
Z 2
0
d F (; ; r;  ) (3.3)
ここで、F (; ; r;  )は天球上の極座標 (1; ; )が受光面上の円柱座標 (r;  )から見た視野に入っ
ているかどうかを表す関数であり、
F (; ; r;  ) =
8<: 1    (r cos +H tan  cos)
2 + (r sin +H tan  sin)2 < R2
0    それ以外
(3.4)
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のように書ける。入射筒は中心軸に対して対称なので、式 3.3の に関する積分は 2に、式 3.4
の は 0に置き換えることができる。式 3.3を数値計算すると式 3.5の関係が得られる。8<: E
0 = L
0

0 = 0:991

(3.5)
式 3.5は入射筒の実効的な視野の広さが式 3.1の値より約 1 %小さいことを意味している。この割
合は一様な散乱光に対する値であるが、視野内の非均一性を考慮した場合については散乱光の補
正を説明する時 (x5.1.5)に議論する。
ここまでは入射筒内面からの散乱光 (迷光)を無視してきたが、実際の入射筒内面は有限の反射
率を持っているため、直達光、散乱光の測定値には迷光の寄与が加わる。迷光の影響をなるべく
抑えるため、入射筒内面には分光反射率が約 1 %の吸光シートを全面に貼ってある。図 3.5に吸光
シートの分光反射率測定結果を示す。
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図 3.5: 吸光シートの分光反射率測定値。黒丸は平均値、灰色の影はRMSを示している。
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図 3.6: 遮光環エッジの拡大図
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第4章 装置較正
直達・散乱光スペクトルからエアロゾルの光学パラメータを導出する際、スペクトル測定値に
誤差があると正しい値は得られない。特に、直達光スペクトルに寄与するエアロゾルの割合は小
さいので、スペクトル測定値の誤差は小さくても、そこから導出されるエアロゾル特性には大き
な誤差が含まれる可能性がある (x7.2参照)。本研究で用いる分光放射計MS-720(以下、MS-720)
はあらかじめメーカー側で較正されており、測定値は分光放射照度の値として得られるが、より
高い較正精度が求められるために独自の較正を行った。
4.1 絶対値較正
MS-720はフォトダイオードからの信号を 16ビットのアナログ/デジタル変換器でデジタル値
(DN値)に変換し、さらに分光放射照度に変換した値を出力する。MS-720が内部で行っているDN
値から分光放射照度への変換はメーカーにあるMS-720の基準器と他の分光放射計の比較による
絶対値較正に基づいて行われており、個々のMS-720の測定値には製品の個性などに由来する誤差
が含まれている。本研究で用いた 2台のMS-720について独自に絶対値較正を行ったところ、そ
れらの測定値には実用波長範囲において最大 50 %程度の誤差が含まれていることが分かった。こ
の影響は、ダークノイズを差し引いたデータに以下の Langley方を用いて見積もった絶対値補正
係数を掛けることで補正する。
4.1.1 Langley法
地上の観測点に天頂角 で入射する直達光の分光放射照度Eは、大気上端における分光放射照
度E0および光路長 lを使って式 4.1のように表される。
E = E0 exp

 
Z 1
0
(z) dl

= E0 exp( m) (4.1)
 =
Z 1
0
(z) dz (4.2)
m =
Z 1
0
(z) dlZ 1
0
(z) dz
(4.3)
 は大気の光学的厚さ、mはエアマスと呼ばれる量である (mは天頂方向で 1になるように規格化
したもので、相対エアマスと呼ばれることもある)。地球の曲率および大気による光の屈折を無視
すると式 2.26のように dl = dz= cos となる。式 2.26は  ! 90で T ! 0となるが、実際には地
球に曲率があるために大気の透過率は 0にならない。
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R
l
dl
dz
z
図 4.1: 視線上の距離と高度の関係
地球の曲率を考慮した場合、図 4.1から式 4.4の関係が導ける。8><>:
(R+ z)2 = R2 + 2Rl cos  + l2
dl =
R+ z
R cos  + l
dz
(4.4)
ここで、R = 6371 kmは地球の半径である。(z)にスケール高度 h = 8:8 kmの指数関数を仮
定した場合、およびU.S. Standard Atmosphere 1976の鉛直プロファイル37)を仮定した場合につ
いて、式 4.3を数値計算した結果を図 4.2に示す。同じ図に 1= cos の値と屈折の影響なども考慮
した Kasten & Youngの計算結果38)を重ねて示す。が 70より小さい範囲ではどの結果もほぼ
1= cos に等しいことが分かる。Kasten & Youngの値は  = 90でm = 38になっている。
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図 4.2: エアマスと天頂角の関係
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式 4.1 の両辺の対数をとると式 4.5が得られる。この式は lnEがmに比例することを意味して
おり、lnEを縦軸、mを横軸にとったグラフ (Langleyプロット)を作ると lnEは直線上に並ぶ。
直線の切片はm = 0、すなわち大気の密度が無視できる大気上端での lnE0を与え、直線の傾きは
 を与える。
lnE = lnE0  m (4.5)
Langleyプロットが直線になるためには、太陽が移動してエアマスが変化する間、太陽方向の大
気の光学的厚さが時間的、空間的に一定でなければならない。そのため、Langley法で装置を較正
する場合は水蒸気やエアロゾルの影響をあまり受けない高山で行うことが多い。日本では冬期に
大気の状態が安定することがあるが、冬期では太陽の南中高度が低いためにエアマスの変化量が
少なくなって不利な面もある。サンフォトメータの較正サイトとしては低緯度地域の高山である
ハワイ島のマウナロアが良く選ばれる3)。
4.1.2 実効エアマス
H2Oや O2などの強い吸収線がある波長帯においては式 4.5 が成立しない場合がある。そのよ
うな場合でもMS-720の較正ができるように、以下のようにエアマスを再定義する。
式 4.5の  は  = 0に対する太陽放射照度E(0) を使って式 4.6のように表すことができる。
 = ln [E0=E(0)] (4.6)
これを使って式 4.5から  を消去すると式 4.7が得られる。
m =
ln [E0=E()]
ln [E0=E(0)]
(4.7)
この関係が必ず成り立つように実効エアマスmeを定義し、シミュレーションによってこの値を
求める。まず、観測期間中の 1つのデータ (例えば観測期間の中間に取得したデータ)をなるべく
良く再現するように大気分子、エアロゾルのパラメータを決める。観測期間中の大気は空間的に
一様かつ時間的に安定していたと仮定し、パラメータの値をここで求まった値に固定する。E(0)
とE()をシミュレーションで求め、E0に文献値を用いればmeを計算できる。このように定義
した実効エアマスを使った較正方法はシミュレーションと測定データのスケールを合わせる目的
に適している。
4.1.3 観測
絶対値較正のためのデータ取得はマウナロアと同じくハワイ島にあるマウナケアの山頂 (すばる
望遠鏡サイト、北緯 194903200、西経 1552803400、高度 4139m)において 2008年 2月 20 ～ 22日の
3日間に行った。期間中は日の出から日の入りまで快晴に恵まれた。1台のMS-720 (MS-720-02)
は太陽追尾装置 (英弘精機、STR-21)に載せ、太陽を自動追尾しながら 15秒間隔で連続的にデー
タを取得した。もう 1台のMS-720 (MS-720-01) は手動で操作し、定期的に直達光、散乱光のデー
タを取得した。
4.1.4 データ解析
取得したデータは温度補正、ダークノイズ補正の後、シミュレーションを使って 5分間隔の時
刻について見積もった 5度視野内の散乱光を差し引いた。マウナケア山頂で取得された実測スペ
クトルはエアロゾルが全くない場合の計算スペクトルと良く一致する (図 4.3)。シミュレーション
で設定したパラメータは以下の通りである。
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 大気モデル    Tropical atmosphere
 エアロゾルモデル    No aerosol
 H2Oスケール    0.30
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図 4.3: マウナケア山頂の直達・散乱光シミュレーション
実効エアマスを計算する際には同じ条件でシミュレーションを行った。図 4.4は、そのようにし
て得られた実効エアマスとエアマスの文献値を比較したものである。目立った吸収線のない波長
(552 nmおよび 1051 nm)では両者は良く一致しているが、O2(763 nm)や H2O(938 nm)の吸収
線がある波長では両者の差が著しく大きいことが分かる。
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図 4.4: 実効エアマスの角度依存性。比較のためにエアマスの文献値 (黒線)も合わせて示してある。
観測を行った 3日間の午前および午後に得られたデータを使い、MS-720の測定チャンネルごと
に合計 6つの Langleyプロットを作成した。その際、各 Langleyプロットで直線性が良い範囲の
みを選択した。得られた Langleyプロットの例を図 4.5に示す。このような Langleyプロットは
MS-720の全測定チャンネル (256ch)について作成した。
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図 4.5: Langleyプロット
Langleyプロットから得られた大気上端太陽放射照度は図 4.6のようになった。その結果得られ
たMS-720-02の絶対値較正係数は図 4.7 (赤線) のようになった。期間中にMS-720-02と同時に
MS-720-01でも直達光を測定し、両者の比を計算した (図 4.8)。この比を使って計算したMS-720-01
の絶対値較正係数は図 4.7 (青線) のようになった。
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図 4.6: 大気上端太陽放射照度
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図 4.7: MS-720の絶対値較正係数
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図 4.8: MS-720の比較
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4.2 温度依存性
MS-720はDN値を分光放射照度の値に変換する際、内蔵された温度センサーの測定値を使って
温度補正を行っている。ただし、この温度補正はいくつかのMS-720のサンプルについて見積も
られた平均的な温度依存性を補正するようになっているため、個々のMS-720の測定値には温度
依存性が残されている。本研究で用いた 2台のMS-720について独自に温度依存性を調べたとこ
ろ、最大で 0.5 %/C程度の温度依存性があることが分かった。そのため、測定で得られた生デー
タにはまず温度補正を行い、温度依存性を取り除く。
MS-720は装置内部の温度を一定に保つ機能を持っていないが、観測時の温度をデータに記録し
ており、その情報を利用して装置の温度依存性を補正することができる。ここで、MS-720を 2台
用意し、1台を温度依存性測定のターゲット、もう 1台を光量モニター用のリファレンスとして使
用する。リファレンスの温度は一定にしておき、ターゲットを断熱性の箱に入れて温度を変化さ
せながら同じ光源の分光放射照度を測定する。両者の測定値の比をとることで、ターゲットの温
度依存性を計算することができる。使用する光源はスペクトルが滑らかであり、紫外から近赤外
の範囲で十分な光量が得られるものでなければならない。ここでは 1000 Wのハロゲンランプを
使用した。図 4.9に温度依存性測定のセットアップを示す。リファレンスは光量の相対的変化を調
べるためにあるので、ハロゲンランプとの距離は必ずしもターゲットと等しくなくて良い。
図 4.9: 温度依存性測定のセットアップ
図 4.10(左)にターゲットのMS-720で測定されたハロゲンランプスペクトルの例を示す。波長
400 nm以上で十分な光量が得られている。図 4.10(右)は温度 20 Cにおける測定値を温度 10 C
における測定値で割ったものであるが、この図からも (光源の光量変化を無視すれば)温度が 10 C
から 20 Cに変化すると波長 550 nm付近の測定値が 95 %程度に減少することが分かる。このよ
うに、ある温度におけるMS-720の測定値を別の基準温度における測定値に変換する係数を温度
補正係数とする。
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図 4.10: ハロゲンランプスペクトルの測定例。左の図の青線、赤線はそれぞれ温度 10 C、20 C
での値。スペクトルに見られる凹凸は絶対値較正を行うことで滑らかになる。右の図は温度 20 C
における測定値を温度 10 Cにおける測定値で割ったもの。
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図 4.11: MS-720の測定値の温度依存性。左上の図はリファレンス (黒)とターゲット (カラー)の
温度の時間変化。左下の図はリファレンスの測定値に対するターゲットの測定値の比の時間変化。
右の図は両者の比をターゲットの温度に対してプロットしたもの。リファレンスの方が光源から
遠い位置にあるため、両者の比は温度が等しい時に 1になっていない。
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ターゲットの測定値をリファレンスの測定値で割ると、光源の光量変化を考慮したターゲットの
測定値の温度依存性を見積もることができる。図 4.11にMS-720の温度依存性測定例を示す。図
4.11を見ると、MS-720の温度補正係数のグラフが 0 C、10 C、20 C、30 Cを節とする折れ線
状になっていることが分かる。このような温度依存性は、MS-720の内部にあるフォトダイオード
をはじめとする素子の物理的特性に由来しているとは考え難く、MS-720の内部で行われている人
為的な温度補正処理に由来していると思われる。この温度依存性は、-10 ～ 0 C、0 ～ 10 C、10
～ 20 C、20 ～ 30 C、30 ～ 40 Cの各温度区間における温度補正係数のグラフの傾きによって
パラメータ化することができる。この際、各温度区間の中心温度で温度補正係数が 1になるよう
に規格化しておくと光源強度や光源とMS-720の距離が異なる別の実験結果とも比較できる。図
4.12はいくつかの異なる実験から得られた温度補正係数 (直線フィットした値)を示したものであ
る。この図から、異なる実験の間で温度補正係数の再現性が良いことが分かる。そこで、各温度区
間で得られた補正係数の直線の傾きを平均し、それを各区間における温度依存性を表すパラメー
タとした。
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図 4.12: MS-720の温度依存性測定例
ターゲットとリファレンスの役割を入れ替えると、それまでリファレンスとして使っていたMS-
720の温度依存性を測定することができる。温度依存性を最初に見積もった時にはリファレンス側
の温度変化は無視していたが、実際には無視できないほど変化していた場合がある。リファレン
ス側の温度依存性が分かった段階でこの効果は補正できる。このように、リファレンス側の温度
変化の効果を交互に補正し、何度か反復計算を行って求まった値を最終的な温度依存性測定結果
とした。図 4.13に最初にターゲットにしたMS-720-02の温度依存性測定結果を示す。可視光の領
域では安定して求まるが、紫外側、赤外側は光源強度や装置感度の問題で値がばらつくため、適
当な方法で平滑化している。可視光領域では 10 ～ 20 Cの温度区間で最も温度依存性の絶対値
が大きく、最大で 5 %/10 C程度になっている。図 4.13は最初にリファレンスにしたMS-720-01
の温度依存性測定結果であるが、MS-720-02とほぼ同じ結果になっている。-10 ～ 0 Cの領域で
著しく異なっているのは受光部に結露したことが原因である。測定回数が少なく、値のばらつき
が大きいため、MS-720-02 の測定値を直線補間したものをMS-720-01の温度依存性として使うこ
とにした。
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図 4.13: MS-720-02の温度依存性。灰色の線は生の測定値、黒線は紫外、赤外のばらつきを平滑
化した測定値で、こちらの方を最終的な測定結果とした。
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図 4.14: MS-720-01の温度依存性。灰色の線はMS-720-01の生の測定値、黒線は平滑化したMS-
720-02の測定値。測定回数が少ないためにMS-720-01の測定値は大きくばらついている。MS-720-01
とMS-720-02の測定値はほぼ同じであるが、-10 ～ 0 Cの範囲で大きく異なっているのは結露の
影響である。
実際に温度補正を行う際には、1つの基準温度で温度補正係数が 1になるように規格化した全温
度区間における温度補正係数を再構成する必要がある。基準温度を含む温度区間では、基準温度
が温度区間の中心温度でない場合、基準温度における温度補正係数が 1となるように適当な倍率
を掛ける。基準温度を含まない温度区間では、隣り合う温度区間で温度補正係数が連続的になる
ように適当な倍率を掛け、ばらばらの直線を 1つの折れ線にまとめる。このようにして再構成さ
れたMS-720の温度補正係数の例を図 4.15に示す。ここでは基準温度を 15 Cとしている。この
例は波長 552 nmに対応するチャンネルのものであるが、同様のことを全 256チャンネルについて
行う。
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図 4.15: MS-720の温度補正係数 (波長 552 nmのチャンネル)
4.3 入射角依存性
散乱光用の入射筒の視野は全角 20の大きさを持っており、散乱光の入射角 は最大で 10く
らいになる。MS-720の受光部には厚い透過型拡散板が用いられており、入射角依存性は cos に
近いことが予想されるが、それを確認するためにMS-720の入射角依存性を測定した。結果は図
4.16のようになり、入射角が 10以内では cos で十分近似できることが分かった。入射角依存性
および入射光の非均一性を考慮したMS-720の分光放射照度測定値は式 5.25で表される。
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図 4.16: MS-720の入射角依存性。MS-720の方位角を南に向け、仰角を 5刻みで変化させながら
直達光スペクトルを測定した。全角 20の視野を持つ入射筒を使用した。MS-720の測定値は波長
500 nmの値を使い、測定中の直達光の強度変化は測定時間に最も近いサンフォトメータのデータ
(波長 500 nm、10秒おきに自動取得)を使って補正した。入射角依存性の測定値は が大きくなる
に従って cos より小さくなっているが、 > 80で再び cos に近づいているのは装置周辺の散乱
光が視野に入ったためと思われる。
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4.4 ダークノイズ
MS-720は対象物の分光放射照度を測定した後、自動的に同じ露光時間でダークノイズを測定
し、対象物の測定値から差し引いている。しかしながら、暗室状態で取得した多数の測定データ
を調べると統計的な揺らぎに比べて有意な値を持つダークノイズが残っていることが分かる。こ
のダークノイズは測定を連続的に行う場合とそうでない場合 (電源を入れた直後や露光時間が変化
した場合)で大きさが異なる。
図 4.17にMS-720のダークノイズ測定値を示す。MS-720のオリジナルのデータ読み出しソフ
トウェアは負の値を出力しないが、ここでは負の値を出力するように改良したソフトウェアを使
用している。図から波長 1000 nmより長波長側でダークノイズが大きいことが分かる。測定を連
続的に行った場合も非連続的に行った場合もRMSはほとんど同じであり、同じ原因に由来してい
ると思われる。平均値は測定を非連続的に行った場合の方が連続的に行った場合と比較して 1/10
程度になっている。それでも平均値に期待される統計的揺らぎに比べて 2倍程度大きな値になっ
ている。
完全な暗室状態では 5秒露光におけるダークノイズしか測定できないが、露光時間は測定範囲
の分光放射照度のピーク値で決まっており、可視光レーザーを入射させることで露光時間を変え
て赤外領域のダークノイズを調べることができる。図 4.17からダークノイズが露光時間に反比例
していることが分かる。これはA/D変換されたデジタル値の段階ではダークノイズは露光時間に
依らないが、分光放射照度に変換されて出力されるために見かけ上露光時間に依存していると考
えられる。
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図 4.17: MS-720のダークノイズ
このダークノイズを軽減するため、通常の直達・散乱光スペクトル測定は非連続的に行った。た
だし、絶対値較正 (x4.1参照)を行った時のデータはインターバルモードで連続的に取得した。温
度補正したデータからダークノイズの平均値を差し引くことでダークノイズの補正を行う。
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4.5 光学的分解能
MS-720の実測スペクトルとシミュレーションの計算スペクトルを比較する際、計算スペクトル
の分解能を実測スペクトルの分解能に合わせる必要がある。これは式 4.8のような畳み込み積分を
行うことによって実現できる。
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図 4.18: 計算スペクトルの分解能依存性
の値を変化させると計算スペクトルは図 4.18のように変化する。計算スペクトルが元々滑ら
かな波長帯では計算スペクトルの値は の値にあまり依存しないが、水や酸素の吸収帯のように
細かい構造がある波長帯では計算スペクトルの値は の値によって大きく異なっている。したがっ
て、このような波長帯で正しい計算スペクトルを得るためにはMS-720の分解能として適切な値
を用いる必要がある。図 4.19に 6種類のレーザーを使ってMS-720の分解能を測定した結果を示
す。測定された分解能は  =3.7 ～ 5.4 nmであり、公式なスペック表の値である FWHM = 10
nm ( = 4.3 nm相当) と大きく違わない。解析には全波長に対して =4 nmを用いた。
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図 4.19: MS-720の光学的分解能
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4.6 迷光
迷光の影響が大きいのは散乱光を測定している時に視野外にある太陽からの直達光が入射筒の
内部に入射する場合である。このような状況は入射角が 90度から 10度の範囲にある場合に起こ
る。直達光に対する散乱光の割合が最も小さくなるのは空気が清浄かつ太陽高度が高いという条
件が満たされる場合であり、波長が長いほど散乱光の割合は少ない。迷光の大きさを測定すること
は困難であるため、モンテカルロ法を用いた光線追跡シミュレーションを使って 20度視野のバッ
フルを装着した場合の迷光の影響を見積もった。図 4.20 は左から、散乱光を入射させて受光部に
到達した全ての光線、散乱光を入射させて間接的に受光部に到達した光線、入射角 20で直達光
を入射させて受光部に到達した光線、入射角 60で直達光を入射させて受光部に到達した光線を
示している。視程 100 km、太陽の天頂角 20度の場合について、20度視野に入射する散乱光に対
する迷光の割合を光線追跡シミュレーションを使って見積もったところ、太陽と視線方向の離角
が 12.5度の場合で 0.25 %という結果が得られた。
図 4.20: 迷光のモンテカルロシミュレーション
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図 4.21: 迷光の見積り
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第5章 解析
観測で得られた直達・散乱光のスペクトルデータは前述の方法で補正した後、スペクトルマッ
チングを行って目的とする大気パラメータの値を導出する。
5.1 スペクトルマッチング
本研究では、観測で得られた直達・散乱光のスペクトルをシミュレーションで再現するスペク
トルマッチングの手法によって大気パラメータの値を導出する。放射伝達シミュレーションコー
ドにはMODTRAN4 Version2 Revision127) (以下MODTRN4と表記する。)を使用する。計算ス
ペクトルと実測スペクトルとを比較し、両者が一致するようにMODTRAN4の入力パラメータに
フィードバックをかける。ここで最適化するMODTRAN4の入力パラメータは視程またはエアロ
ゾルの光学的厚さ、H2Oスケール、および消散係数、単一散乱アルベド等のエアロゾル光学パラ
メータである。これらのパラメータはそれぞれ他を固定して独立に最適化することができる。以
下でその最適化方法について説明する。
5.1.1 エアロゾルの視程・光学的厚さの最適化
MODTRAN4は波長 550 nmの光に対するエアロゾルの消散係数の絶対値を地表面における水
平視程 (V550)の形で与えることができる。V550と波長 550 nmの光に対する地表面でのエアロゾ
ルの消散係数 a;550の間には式 5.1の関係がある。
V550 =
ln 50
m;550 + a;550
(5.1)
ここで、m;550 = 0:01159 km 1 は波長 550 nmの光に対する地表面における大気分子の消散係
数である。式 5.1は地表面を水平に進む波長 550 nmの光が 1/50に減衰する距離が V550に等しい
ことを意味している。MODTRAN4は視程に応じたエアロゾルのデフォルト鉛直プロファイルを
持っており、任意の視程に対する鉛直プロファイルが補間によって求められる (詳細は x5.1.4で述
べる)。このデフォルトプロファイルを積分して得られた光学的厚さ (a;550)と V550 は図 5.1のよ
うに 1対 1 で対応付けることができる。このデフォルトプロファイルを使う以外に、各高度にお
ける波長 550 nmの光に対するエアロゾルの消散係数 (カスタムプロファイル) をMODTRAN4に
直接入力することも可能である。デフォルトプロファイルを使う場合は V550、カスタムプロファ
イルを使う場合は a;550 を最適化することにより、エアロゾルの量を調整する。
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図 5.1: MODTRAN4の視程とデフォルト鉛直プロファイルの光学的厚さの関係。青線、緑線はそ
れぞれ Spring-Summerモデル、Fall-Winterモデルを選択した場合。
大気分子の消散係数を固定すると、直達光の強度はエアロゾルの消散係数のみによって決まる
ので、波長 550 = 550 nmの光に対する直達光の計算スペクトル Icalc(550)と実測スペクトル
Imeas(550)を一致させることで V550または a;550を最適化することができる。これは式 5.2で表
される 2を最小化することで実現できる。
2 =
X
i
h
I
(i)
calc(550)  I(i)meas(550)
i2
h

(i)
I (550)
i2 (5.2)
添字 iはデータ番号 (i = 1: 観測開始時、i = 2: 観測終了時)を表す。I(550)は波長 550 nmにお
ける直達光スペクトルのフィッティング誤差の期待値であり、測定値の標準偏差に平均値の 5%を
加えた値を与えてある。2 の最小化にはMINUITパッケージ39)を利用する。MINUITは 2 の
各可変パラメータ (この場合は V550または a;550の 1変数)に関する偏微分係数から 2が最小 (極
小)となる可変パラメータの値を予測し、高速に最小化することができる。
MODTRAN4はエアロゾルの消散係数の波長依存性を波長 550 nmの消散係数が 1となるよう
に規格化した波長の関数で与える。これについては x5.1.3で説明する。
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5.1.2 H2Oカラム量の最適化
MODTRAN4は入力パラメータのH2Oスケール (Sw) を使って大気中の水分量を調整すること
ができる。SwとH2Oのカラム量 CH2Oの間には式 5.3の関係がある。
CH2O =
(
2:92231 g/cm2  Sw    Mid-Latitude summer
0:85170 g/cm2  Sw    Mid-Latitude winter
(5.3)
大気中の水分量の違いは水の吸収帯における透過率の違いとして直達光スペクトルに顕著に現れ
るので、これを利用して Swを最適化することができる。視程の最適化と同様に、水の吸収帯にお
ける直達光の計算スペクトル Icalc()と実測スペクトル Imeas()を一致させる。これは式 5.4で表
される 2を最小化することで実現できる。
2 =
X
i
X
j
h
f (i)(j)I
(i)
calc(j)  I(i)meas(j)
i2
h

(i)
I (j)
i2 (5.4)
添字 iはデータ番号 (i = 1: 観測開始時、i = 2: 観測終了時)を表し、添字 jは水の吸収帯におけ
る波長番号を表す。MS-720の実用波長範囲には水の吸収帯が複数あるが、吸収が適度に強い 725
nm付近の吸収帯のみを考えることにし、710 ～ 747 nmの範囲にある 12個の測定波長について
最適化を行うことにする (j = 1  12)。f()は計算スペクトルと実測スペクトルの双方で水の吸
収帯の両端を結んだ直線が一致するように決めた係数である (図 5.2参照)。このスケール調整は
水分量のみを変化させて 2つのスペクトルを一致させるために必要である。また、このように水
の吸収帯の両端でスペクトルを一致させておけば、エアロゾルの光学特性等、波長依存性が比較
的小さいパラメータの違いにほとんど影響されずに水分量の最適化を行うことができる。
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図 5.2: 水の吸収帯における計算スペクトルのスケール調整 (赤：計算スペクトル、青：実測スペ
クトル、右：スケール前、左：スケール後)
2の最小化には視程の最適化と同様にMINUITを利用する。図 5.3、図 5.4 にMINUITを使っ
たH2Oカラム量最適化の例を示す。
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図 5.3: H2Oカラム量最適化の例
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図 5.4: H2Oカラム量最適化の例。青線はWater Scaleに対する 2=ndf
の値を示す。Water Scaleが 0.39付近にはっきりした最小値があることが分かる。赤線は最適化の
試行回数と各試行におけるWater Scaleの値を示している。一度最小値付近に落ち着いた後、一
通り付近を探索して局所的な極小値でないことを確認した後、再び最小値に落ち着いている様子
が分かる。
図 5.5 赤線は、千葉大学環境リモートセンシングセンターにおいて 2007年 8月 15日に連続的に
直達光を観測した結果から導出したH2Oカラム量であるが、近くにある SKYNETのマイクロ波
放射計の測定値 (青線)にだいたい一致していることが分かる。若干の差異の原因は、MS-720は
太陽方向、マイクロ波放射計は鉛直方向を見ていることが影響していると考えられる。
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図 5.5: H2Oカラム量測定値の比較
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オゾンカラム量の最適化
MODTRAN4は入力パラメータのオゾンスケール (So) を使って大気中のオゾン量を調整する
ことができる。Soとオゾンのカラム量 CO3 の間には式 5.5の関係がある。
CO3 =
(
7:10288 g/m2  So    Mid-Latitude summer
8:06911 g/m2  So    Mid-Latitude winter
(5.5)
オゾンカラム量の単位としてはDobsonユニット (DU)も良く使われる。1 DUは 0 C、1 atmの
条件で 0.01 mmの厚さに相当する量であり、1 g/m2 = 46.70 DUである。
Soの最適化はH2Oカラム量の場合の Swと全く同じように行うことができる。オゾンの吸収帯
には 600 nm付近で吸収が最大となる Chappuis帯を利用し、508{710 nmの範囲にある 7個の測
定波長について最適化を行うことにする。図 5.6にオゾンカラム量最適化の例を示す。
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図 5.6: オゾンカラム量最適化の例
Chappuis帯におけるオゾンの吸収は比較的弱く、オゾンカラム量は H2Oのカラム量ほど精度
良く求まらない。また、弱い水の吸収帯と重なっているため、H2Oカラム量を先に最適化してお
く必要がある。さらに、吸収帯の波長範囲が比較的広いため、エアロゾルの光学特性も先に最適
化しておく必要がある。これらに気を付けてもなお、得られる測定精度は十分でないため、通常
はオゾンカラム量の最適化は行わず、衛星観測データを使用する。
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5.1.3 エアロゾル光学パラメータの最適化
3成分エアロゾルモデル
エアロゾルの光学パラメータを最適化する際、それらを直接的に最適化すると候補となるパラ
メータの組み合わせが膨大な数になり、仮に結果が得られたとしてもその物理的意味が明確にな
らない。そこで、より少ないパラメータで記述できるエアロゾルモデルを仮定し、このパラメー
タを最適化して得られたエアロゾルモデルから光学パラメータを計算するという間接的な手法を
用いる。
ここで、独自の複素屈折率と粒径分布を持つ 3種類のエアロゾルが混合した 3成分エアロゾル
モデルを導入する。それぞれの成分には図 5.7のような波長依存性を持った複素屈折率を与える。
これらは Levoni et al. のエアロゾルデータベース40) から 300 ～ 1100 nmの範囲の波長依存性が
異なる 3タイプを選んだもので、成分 1は硫酸塩、硝酸塩のような水溶性エアロゾルや土壌粒子
などのミネラルに相当する。成分 2は海塩のような海洋性エアロゾルに相当する。成分 3は煤煙
などに含まれるすすに相当する。水溶性エアロゾルの複素屈折率は相対湿度が増加すると水の複
素屈折率に近づくことが知られている。将来的にこの効果を取り入れることも考えられるが、こ
こでは複素屈折率を定数として扱う。
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図 5.7: 3成分エアロゾルモデルの複素屈折率
Mie散乱理論を使ってエアロゾルの光学パラメータを計算するため、それぞれのエアロゾル成
分の形状は球形であると仮定する。土壌粒子などの個々のエアロゾルは球形から程遠い形状を持
つことも考えられるが、様々な向きを持ったエアロゾルの集団は平均的に球形エアロゾルと同じ
ように振る舞う。エアロゾルの非球形効果は 120付近の大角度散乱で顕著となる41)が、昼間の直
達・散乱光はこのような大角度散乱をほとんど受けないため、非球形効果に対してあまり感度を
持たない。3成分エアロゾルモデルの各成分には単峰性対数正規分布に従う粒径分布を与える (図
5.8参照)。この粒径分布は粒子数密度 nj、モード半径 rj、広がり幅 j (j = 1; 2; 3)を使って式 5.6
のように表される。
dnj
d log r
=
njp
2j
exp
"
 (log r   log rj)
2
22j
#
(5.6)
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図 5.8: 対数正規分布の例
各成分の光学パラメータは複素屈折率および粒径分布を使って式 2.19{ 2.22 のように計算する
ことができる。これらの 3成分は外部混合によって混ざり合っていると仮定する。この時、混合
エアロゾルの消散に関する各係数  (吸収係数 aa、散乱係数 sa、消散係数 ea)、位相関数 faは
成分エアロゾルの消散係数 j、位相関数 fj (j = 1; 2; 3)を使ってそれぞれ式 5.7、5.8 のように表
せる。エアロゾルの混合には外部混合の他に内部混合もあるが、結果として得られるエアロゾル
の光学パラメータは多くの場合において両者であまり違わないため40)、ここでは外部混合のみを
考える。
 =
P
j njjP
j nj
(5.7)
fa =
P
j njsjfjP
j njsj
(5.8)
このように、3成分エアロゾルモデルの複素屈折率および粒径分布からエアロゾルの光学パラ
メータ ea、aa、faを計算し、MODTRAN4に入力して直達・散乱光スペクトルを計算する。複
素屈折率は固定値とし、粒径分布を表す nj、rj、j (j = 1; 2; 3)の 9つを可変パラメータとして
計算スペクトルが実測スペクトルに一致するように各パラメータを最適化する。
成分混合比
エアロゾルの絶対量は視程によって決められているので、n1、n2、n3の間には式 5.9の規格化
条件が課せられる。
3X
j=1
nj = 1 (5.9)
したがって、n1、n2、n3は混合比を表す 2つのパラメータで表すことができる。ここで粒子数密
度の混合比を考えても良いが、各成分が直達・散乱光スペクトルに与える影響は必ずしも粒子数
密度に比例しない。そこで、式 5.10のように、後述する平均消散断面積 hejiで重み付けした粒
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子数密度mj(j = 2; 3)を定義し、それらの間に式 5.9の規格化条件を課す。
mj = njheji (j = 1; 2; 3) (5.10)
3X
j=1
mj = 1 (5.11)
このようにすると、n1、n2、n3はm1、m2、m3の混合比を表す 2つのパラメータで表すことが
できる。この混合比は数桁の幅で変動する可能性があるので、式 5.12で表される混合比の対数
Mj (j = 2; 3)を最適化するべき可変パラメータとする。
Mj = log

mj
m1

(j = 2; 3) (5.12)
実効半径
残るパラメータは rj、j (j = 1; 2; 3)の 6つであるが、rj と j の最適な組み合わせは一意には
定まらない。これは、jが大きくなると実効的な rjが大きくなるため、「小さい rjと大きい jの
組み合わせ」と「大きい rj と小さい jの組み合わせ」が実効的に同じになるからである。一般的
に、ある測定量を多変数関数でフィットする場合、ある変数の最適値が一意に決まらなければその
変数は最適化できず、このような測定量と変数は悪い組み合わせだと言える。測定量と変数の組
み合わせは最低でも以下の条件を満たす必要がある。
1. 測定量に対する変数の最適値が一意に決まる
2. 最適値の外側におけるフィット関数 (2)の微分係数が十分に大きい
さらに、
3. 測定量が他の変数にあまり依存しない
という条件が満たされればその変数は独立に最適化することができ、測定量と変数の良い組み合
わせだと言える。前述した 550 nmにおける直達光スペクトルと視程、水の吸収帯における直達光
スペクトルとH2Oスケールは測定量と変数の良い組み合わせになっている。
上の議論から、rj の代わりに「実効的な rj」を最適化する変数に決めれば良さそうである。こ
こで、式 5.13で表されるエアロゾルの平均消散断面積 heai から実効半径 reを定義することを
考える。
heai =
Z 
dN
dr

r2Qext drZ 
dN
dr

dr
=
ea
Ntot
(5.13)
粒径 rが光の波長 より十分に大きいならば ea は r2に比例するので、式 5.14のように平均 2乗
半径 hr2iを計算してphr2iを実効半径とすれば良い。
r2 =
Z 
dN
dr

r2 drZ 
dN
dr

dr
(5.14)
一般の rに対する実効半径は以下のように定義できる。
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図 5.9: エアロゾルの粒径と消散断面積の関係
図 5.9の実線は eaを r の関数として図示したものである。このように、eaが大きければ rも大
きい傾向がある。ただし、rが と同程度の領域では局所的に大小関係が逆転することもある。そ
のような領域では適当な幅で移動平均をとり、隣の領域と滑らかに接続することによって破線の
ような単調増加関数 "(r)を得ることができる。ea(r)と "(r)の間には式 5.15の関係がある。8<: ea(r) = "(r)    ea(r)が単調増加する領域ea(r)  "(r)    それ以外の領域 (5.15)
"(r)は rと 1対 1に対応するので、逆関数 " 1(ea)を定義することができる。これを使って実効
半径 reを式 5.16のように定義する。この reと rは 1対 1に対応する。
re = " 1(heai) (5.16)
3成分エアロゾルモデルで、rj、jの代わりに rej 、jをパラメータにすると消散係数が jに依
らなくなり、実質的にパラメータを 3つ減らせる。ただし、ea(r)は波長にも依存するため、"(r)、
rej も波長に依存性する。そこで、波長 の光に対して計算した reを r()と書くことにする。図
5.10は rj を固定して j を変化させた場合と r(550)j を固定して j を変化させた場合で r()がどう
変化するかを調べたものである。この図から、r(550)を固定した場合、r()はほとんど変化しない
ことが分かる。これは、r(550)を固定すれば消散係数はほとんど変化しないことを意味している。
r
(550)
j は数桁の幅で変動する可能性があるので、式 5.17で表される有効半径の対数Rj(j = 1; 2; 3)
を最適化するべきパラメータとする。
Rj = log r
(550)
j (j = 1; 2; 3) (5.17)
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図 5.10: 広がり幅の変化に対する実効半径の変化。粒径を固定した場合。
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図 5.11: 広がり幅の変化に対する実効半径の変化。実効半径を固定した場合。
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直達光、散乱光、オリオールの同時最適化
以上の仮定により、3成分エアロゾルモデルの最適化は混合比Mj(j = 2; 3)、実効半径 Rj(j =
1; 2; 3)の 5つのパラメータを最適化することによって実現される。その結果得られた 3成分エア
ロゾルモデルから、消散係数の波長依存性、単一散乱アルベド、位相関数を計算する。
直達光スペクトルからは消散係数の波長依存性の情報が取り出せる。しかしながら、散乱と吸
収の影響はともに消散となって現れるため、これらは同じ効果を与えるという意味で「縮退」し
ている。一方、散乱光スペクトルからは散乱係数と位相関数の情報が取り出せる。消散係数は波
長のみの関数であるが、位相関数は波長と散乱角の関数なので、複数の散乱角における散乱光の
測定結果から散乱係数と位相関数を切り離すことが出来る。特に、エアロゾル粒子の粒径によっ
て前方散乱の強度が大きく変わるため、オリオールスペクトルは位相関数を推定する上で重要で
ある。以上の理由により、3成分エアロゾルモデルの最適化は直達光、オリオール、散乱光の全て
を同時に最適化することによって行う。これは、式 5.18で表される 2 を最小化することによっ
て実現される。
2 =
 
2DSR  2AUR  2SSR
1=3
(5.18)
2DSR 
2
AUR、2SSRは直達光の計算スペクトル Icalc()、実測スペクトル Imeas() と誤差 I()、オ
リオール、散乱光の計算スペクトル Lcalc()、実測スペクトル Lmeas() と誤差 L() からそれぞ
れ式 5.19、式 5.20、式 5.21のように計算する。式 5.19、式 5.20の添字 iはデータ番号 (i = 1: 観
測開始時、i = 2: 観測終了時)を表し、式 5.21の添字 iは方向番号 (i = 1; 2;    ; 24) を表す。添
字 jは波長番号を表す。直達光には 7波長、オリオール、散乱光には 10波長使用している。
2DSR =
X
i
X
j
h
I
(i)
calc(j)  I(i)meas(j)
i2
h

(i)
I (j)
i2
,X
i
X
j
(5.19)
2AUR =
X
i
X
j
h
L
(i)
calc(j)  L(i)meas(j)
i2
h

(i)
L (j)
i2
,X
i
X
j
(5.20)
2SSR =
X
i
X
j
h
L
(i)
calc(j)  L(i)meas(j)
i2
h

(i)
L (j)
i2
,X
i
X
j
(5.21)
前述のように、直達光では散乱と吸収の影響を分離できないために間違ったパラメータの組み
合わせでも計算スペクトルと実測スペクトルが一致する可能性がある。オリオールと散乱光を使
えば散乱と吸収を切り離すことができるが、直達光と比べてシミュレーションにはずっと多くの
時間が必要である。そこで、直達光を使って明らかに実測に合わないパラメータを除外し、ある
程度候補を絞ってからオリオール、散乱光のみを使ってモデルパラメータを最適化する方法を取
る。直達光の誤差には実測スペクトルの 5%という大きめの値を加えておき、2DSRの値が 1を下
回る場合にはそれを 1に置き換える。これにより、ある程度直達光が一致していればオリオールと
散乱光のみを使ってパラメータの最適化が行われる。2DSR、2AUR、2SSR の計算に使った誤差は
あまり正確ではなく、絶対値にはあまり意味がないため、それらの和ではなく、積を最小化する。
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5.1.4 補助データ
MODTRAN4は様々なパラメータをカスタマイズしてより現実的なモデルを構築することがで
きる。しかしながら、全てのパラメータを最適化するには独立な情報が不足するため、難しい。た
だし、それらのパラメータの中には観測される直達・散乱太陽光のスペクトルに大きな影響を及
ぼすものがあるため、それらについては外部の情報源から取得した補助データを使用する。例え
ば気温や気圧は地上測定値を使ってデフォルトのプロファイルをスケールする。それ以外のパラ
メータについて以下で詳しく説明する。
地表面反射率
MODTRAN4は波長依存正を持つ地表面反射率のデータを読み込むことができる。地表面反射
率の見積りには衛星画像が利用できる。アメリカ航空宇宙局 (NASA) によって打ち上げられた 2
台の地球観測衛星Terra、Aquaに搭載された分光放射計MODIS (MODerate resolution Imaging
Spectroradiometer) は 0.4 ～ 14 mの範囲にある 36バンドを測定することができる。バンド 1
～ 7の位置分解能は 250 mもしくは 500 mであり、他は 1 kmとなっている。表 5.1にバンド 1
～ 7の測定波長範囲と位置分解能をまとめる。
バンド 波長範囲 (nm) 位置分解能 (m)
1 620 ～ 670 250
2 841 ～ 876 250
3 459 ～ 479 500
4 545 ～ 565 500
5 1230 ～ 1250 500
6 1628 ～ 1652 500
7 2105 ～ 2155 500
表 5.1: MODISの測定波長範囲および位置分解能
MODISのデータを解析して得られた地表面反射率は 09シリーズのプロダクト (Terra衛星の
データはMOD09、Aqua衛星のデータはMYD09) として公開されており、NASAのWebペー
ジ42)からダウンロードすることができる。09シリーズには様々なプロダクトがあるが、そのう
ちの 1つである 09A1プロダクトを利用した。09A1プロダクトはバンド 1～7の地表面反射率を
ISIN(整数化正弦曲線)と呼ばれるMODIS独自の投影法を使って 500 m間隔のグリッド上に配置
したものである。各ピクセル上の値には 8日間の観測で得られた値の中から視線高度が高い、太
陽高度が高い、雲がない、雲の影がない、エアロゾルが少ないなどの条件を考慮して最善である
と判断された値が使われている。このためデータの保存間隔は 8日となっている。
衛星画像から地表面反射率を見積もるためには大気分子やエアロゾルによる散乱、吸収の影響
を補正 (大気補正)する必要がある。大気が清浄な日ほど大気補正の影響は小さく、したがって見
積り誤差も小さい。そこで、本研究で得られた視程が大きかった 2008年 11月 20および 22日、
2008年 12月 7日、2009年 1月 25日および 2009年 2月 1日のそれぞれを含む 09A1データから
CEReS周辺の地表面反射率を取得した。Terra衛星、Aqua衛星はそれぞれ日本時間の午前 10時
半頃および午後 1時半頃に日本上空を通過するため、MOD09は午前、MYD09は午後のデータで
ある。2008年 11月 16日から 11月 23日までの 8日間のデータを合成して作られたMOD09A1プ
ロダクトの地表面反射率を図 5.12に示す。ほとんどのピクセルの値は 11月 21日のデータである。
この日はその前後の日に比べて視程は若干小さいが快晴だった。
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図 5.12: CEReS周辺 (1 1)の地表面反射率。データにはMOD09A1.A2008321.h29v05.005.2008
334105040.hdf を使用。グリッドはMODIS Reprojection Toolを利用して等間隔の緯度経度に変
換している。CEReSの位置 (北緯 35 370 2900、東経 140 060 1500) から引いた直線は散乱光の観
測方向を中心とする全角 20の領域を示し、長さは 30 kmに相当する。
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これらのデータを使って散乱光の観測方向を中心とする全角 20の領域における地表面反射率
の平均値を計算した。この際、海岸線付近などに認められる異常値を除去するためにCEReSから
3 km以上離れた領域では平均値との差が標準偏差の 2倍以上であるピクセルは除外した。また、
観測場所から近いほど単位面積当たりの反射光が観測される光量に寄与する割合が大きいことを
考慮して (付録 A.2参照)、各ピクセルに CEReSからの距離 rに依存する式 5.22のような重み w
を与えた。
w(r) = exp [ ear] (5.22)
地表面におけるエアロゾル消散係数 ea の計算には式 2.35 を用い、視程には V550 = 40 km、
Angstromパラメータには p = 1:0 を代入した。
各データから得られた地表面反射率の平均値に標準偏差に基づく重みを付けて全データの平均
値を計算した結果を図 5.13に示す。北、東、南の地表面反射率はほぼ等しい値であるのに対し、
西の地表面反射率はかなり低い値になっている。これは、北、東、南の 3方向の近傍には主に住
宅地が広がっているのに対し、西は 3 kmより先に東京湾が広がっているためであると考えられ
る。同じ図にはMODTRAN4に付随するデータから読み出したUrbanおよびOcean Waterモデ
ルの地表面反射率を重ねてある。北、東、南の地表面反射率はUrban、西の地表面反射率はOcean
Waterに近いことが分かる。
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図 5.13: 散乱光観測方向の地表面反射率。誤差棒は各領域の標準偏差を示す。
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図 5.14: 地表面反射率が散乱太陽光に与える影響
地表面反射率が散乱太陽光測定値に与える影響をMODTRAN4を使って調べた結果を図 5.14に
示す。大気モデルにはMid-Latitude Summer、エアロゾルモデルにはMaritimeを使用した。太陽
天頂角は 45 に設定し、視線方向の天頂角は 75、45、0、-45、-75 の 5通りに設定した (方位
角は、天頂角が正のものは太陽方向と同じ、負のものは反対方向)。エアロゾル光学的厚さは 0.368
(MODTRAN4の Spring-Summerモデルのプロファイルで視程 20 kmに相当)、0.108 (同 80 km
に相当) の 2通りに設定した。Ocean Waterモデル (図のOceanic) と比較すると、Urbanモデル
は最大でも 30 %程度の差であるが、Grasslandモデルでは 2倍以上になる場合があった。
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鉛直プロファイル
MODTRAN4は 4種類のエアロゾルを別々に扱うことができ、それぞれ違う高度領域に分布さ
せることができる。デフォルトの設定ではこれらは Boundary Layer (レイヤー 1、0 ～ 2 km)、
Troposphere (レイヤー 2、2 ～ 10 km)、Stratosphere (レイヤー 3、10 ～ 30 km)、Mesosphere
(レイヤー 4、30 ～ 100 km) に割り当てられている。MS-720とライダーの同時観測データが利用
可能な場合、レイヤー 1、2の鉛直プロファイルを実測値に置き換えることができる。この際、光
学的厚さがMS-720の測定値に一致するように規格化を行う。図 5.16、図 5.17にライダー観測で
得られたエアロゾル鉛直プロファイルの例を示す。
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図 5.15: MODTRAN4のエアロゾル鉛直プロファイル。左上：全レイヤー、右上：レイヤー 1、2、
左下：レイヤー 2、3、右下：レイヤー 3、4
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図 5.16: 清浄大気のライダー観測例
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図 5.17: 混濁大気のライダー観測例
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図 5.18: 鉛直プロファイルが直達太陽光に与える影響
鉛直プロファイルが直達・散乱太陽光測定値に与える影響をMODTRAN4を使って調べた結果
を図 5.18、図 5.19 に示す。地表面反射率の影響評価の時と同様に、大気モデルにはMid-Latitude
Summer、エアロゾルモデルにはMaritimeを使用した。太陽天頂角は 45 に設定し、視線方向の
天頂角は 75、45、0、-45、-75 の 5通りに設定した (方位角は、天頂角が正のものは太陽方向
と同じ、負のものは反対方向)。エアロゾル光学的厚さは 0.368、0.108 の 2通りに設定した。エア
ロゾルは高度幅 1kmの一様なエアロゾル層に分布していると仮定し、エアロゾル層の底面高度を
0 km、1 km、2 kmに設定した。
底面高度が 0 kmの場合と比較すると、直達光の方はほとんど差が見られなかった。一方、散乱
光の方は太陽の近くおよび地平線の近くで大きな影響が見られた。
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図 5.19: 鉛直プロファイルが散乱太陽光に与える影響
79
5.1.5 シミュレーションデータの補正
解析の系統誤差を減らすためには、装置について様々な校正が必要だったのと同様に、シミュ
レーションデータについても以下で説明するように様々な補正が必要である。
シミュレーションの分解能
MODTRAN4の計算スペクトルと実測スペクトルを比較する際、両者の分解能の違いを考慮す
る必要がある。MODTRAN4の分解能 (サンプリング間隔)は 1、5、または 15cm 1であるが、こ
れは波長 300 nmでそれぞれ 0.009 nm、0.045 nm、0.135 nmの分解能に相当し、波長 1000 nm
ではそれぞれ 0.1 nm、0.5 nm、1.5 nmの分解能に相当する。MS-720の分解能は 10 nm(FWHM)
程度であり、MODTRAN4の分解能よりも大きくなっている。したがって、式 5.23のような畳み
込み積分 (コンボルート)を行うことでMODTRAN4の計算スペクトルの分解能をMS-720の分
解能に合わせる。式 5.23は面積が E(0) d0の矩形関数を面積が等しいガウシアンで置き換える
ことを意味している。
E() =
Z
E(0) d0p
2 
exp
"
 (  
0)2
22
#
(5.23)
ガウシアンの FWHMと式 5.23の の間には式 5.24の関係がある。
FWHM = 2
p
2 ln 2  2:35 (5.24)
式 5.23から、ある波長におけるスペクトルを計算するためにはガウシアンの FWHMより十分広
い範囲のデータが必要であることが分かる。しかしながら、スペクトルマッチングの際には計算
時間の問題で散乱光は各波長につき周辺の 4点しか計算できない。そのため、4点平均スペクトル
からコンボルートスペクトルに変換する補正係数をあらかじめ求めておき、スペクトルマッチン
グの際はこれを使って 4点平均スペクトルを補正する。
図 5.21に様々なエアロゾルモデル、視程、太陽の天頂角、視線の天頂角の組み合わせに対して
見積もった補正係数を示す。RMSが大きい波長は補正係数がシミュレーションの条件によって大
きく変化することを意味する。このような波長はスペクトルマッチングに適さないので、なるべ
くRMSが小さい波長を選択する。さらに、補正係数はH2Oカラム量やエアマスに依存している
ため、補正係数をそれらの関数にすることでRMSを小さくしている。
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図 5.20: 分解能補正係数のエアマス依存性
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図 5.21: シミュレーションの分解能補正係数
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図 5.22: シミュレーションの分解能補正効果
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多重散乱の補正
MODTRAN4には多重散乱の計算を行うために DISORT43)、Isaacs法44)の 2種類のアルゴリ
ズムが用意されている。DISORTは多重散乱を精度良く計算することができるが、非常に時間が
かかる。一方、Isaacs法は短時間で計算できるが精度が良くない。両者の計算結果の違いは無視
できないほど大きい場合があるため、DISORTで計算することが望ましい。しかしながら、スペ
クトルマッチングの際には計算時間の問題で Isaacs法でしか計算できない。そこで、Isaacs法で
求めたスペクトルからDISORTで求めたスペクトルに変換する補正係数を各観測方向、各波長に
ついてあらかじめ求めておき、スペクトルマッチングの際はこれを使って Issacs法で求めたスペ
クトルを補正する。この補正係数はシミュレーションで仮定したエアロゾルモデルに依存するた
め、結果として得られるエアロゾルモデルが安定するまで反復計算を行う必要がある。
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図 5.23: DISORTと Isaacs法による多重散乱計算の比較。主なシミュレーション設定・・・大気モデ
ル：Mid-Latitude Summer、エアロゾルモデル：Maritime、太陽天頂角：60、視線天頂角：0、
地表面反射率：0.1。上の例は比較的空気が清浄な場合 (視程 80 km)であり、両者は良く一致して
いる。下の例は空気が混濁している場合 (視程 20 km)であり、両者の一致はあまり良くない。
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散乱光、オリオールの補正
散乱光測定用の入射筒の視野は全角 20度と広く、散乱光の分光放射輝度は視野内で非均一に分
布している。しかしながら、スペクトルマッチングの際は計算時間の問題から各視線方向につい
て 1点の分光放射輝度しか計算できない。この 1つの代表点には視野中心を選択する。その理由
は、視野内に太陽がない場合、視野中心における分光放射輝度に比べて片側がプラスであれば反
対側はマイナスになり、視野内で平均すれば非均一性はキャンセルされるからである。ただし、非
均一性は完全にキャンセルされるわけではない。視野内の散乱光の非均一性の影響はシミュレー
ションを使って見積もることができる。
まず、入射筒の視野内で中心からの離角を 4等分、回転角を 6等分にして図 5.24のような 64個
の領域に分ける。この際、入射筒の視野を全角 20度より少し広めにとる。これは、入射筒の受光
面上の位置によって見ている範囲が異なるために入射筒全体では全角 20度より広い領域が見える
ためである。こうしてできた各領域 i (i = 1 ～ 64)の中央における分光放射輝度 Liをシミュレー
ションを使って計算する。
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図 5.24: 散乱光用入射筒視野内の散乱光
次に、各領域内で分光放射輝度は一定であるとして領域内の分光放射照度測定値 E0iを計算し、
それらを足し合わせて視野内の分光放射照度測定値 E0を見積もる。ここで、E0iは分光放射照度
Ei = Li
i (
iは領域 iの立体角) とほぼ等しいが、入射筒の視野角や受光面積 (S)が有限の大き
さを持つために厳密には等しくない。視野内の非均一性を考慮した分光放射照度測定値は式 5.25
のように表される。式 5.25は各領域 iについて式 3.3 と同様の数値計算を行うことによって計算
できる。式 5.26の
0iは入射筒の形状のみによって決まっているのであらかじめ計算しておくこと
ができる。
E0 =
1
S
Z
L(; ) cos  d

Z
(1;;)2FOV
dS
=
X
i
Li

0
i (5.25)

0i =
1
S
Z
d
2
i
cos  d

Z
(1;;)2FOV
dS (5.26)
次に、シミュレーションを使って計算した視野中心における分光放射輝度 LcとE0 から式 5.27
で与えられる補正ファクター fSSRを計算し、分光放射輝度実測値に掛けることで実測データを補
正する (シミュレーションデータに fSSRの逆数を掛けてシミュレーションデータを補正しても良
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いが、実測データを補正する方が補正回数が少なくて済む)。式 5.27の 
は分光放射照度実測値
を分光放射輝度に変換する際に使用した立体角 (式 3.1)である。
fSSR =
Lc

E0
(5.27)
この補正ファクターはシミュレーションで仮定したエアロゾルモデルに依存するため、結果と
して得られるエアロゾルモデルが安定するまで反復計算を行う必要がある (反復計算で実測データ
を補正する際はオリジナルの実測データを補正する)。
オリオールの実測データも散乱光と同様にして補正するが、次の 2点だけが異なる。第 1に、視
野の形状がリング状なので、代表点には視野中心ではなくリング中央の円周上で天頂角が視野中
心と等しい点を選ぶ。このように代表点を選ぶと視野内の非均一性はほぼキャンセルされる。こ
の条件を満たす点は 2個あるが、代表点から見た視野中心 (太陽)の方位角がプラスになる方を選
ぶ。第 2に、視野の分割は図 5.25のように行う。
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図 5.25: オリオール用入射筒視野内の散乱光
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直達光の補正
直達光測定用の入射筒の視野は全角 5の大きさを持っており、直達光の分光放射照度測定値に
は視野内の散乱光も寄与している。この散乱光の影響はシミュレーションによって見積ることが
できる。
太陽近傍の散乱光は太陽からの離角に強く依存する。また、離角が同じでも観測者から見た天
頂角が異なれば散乱光の強度は異なる。そこで、散乱光の補正の場合と同様に入射筒の視野を図
5.26のような 64個の領域に分け、シミュレーションを使って各領域 i (i = 1 ～ 64) の中央におけ
る散乱光の分光放射輝度 Liを計算する。
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図 5.26: 直達光用入射筒視野内の散乱光
各領域内で分光放射輝度は一定であるとして領域内の分光放射照度測定値 Li
0iを計算し、それ
らを足し合わせて視野内の散乱光による分光放射照度測定値の寄与E0SSRを見積もる。
E0SSR =
X
i
Li

0
i (5.28)
同じくシミュレーションを使って計算した直達光の分光放射照度 IDSRとE0SSR から式 5.29で与
えられる補正ファクター fDSRを計算し、直達光の分光放射照度実測値に掛けることで実測データ
を補正する。
fDSR =
IDSR
IDSR + E0SSR
(5.29)
この補正ファクターはシミュレーションで仮定したエアロゾルモデルに依存するため、散乱光の
補正の場合と同じく反復計算を行う必要がある。
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5.1.6 スペクトルマッチングプログラム
これまでに説明したプロセスを組み合わせて直達・散乱光のスペクトルからエアロゾルの光学
パラメータを求める計算機プログラム（スペクトルマッチングプログラム）を作成する。図 5.27
にスペクトルマッチングプログラムのフローチャートを示す。
開始
?
入力データを読み込む
?
Mie散乱パラメータのテーブルを作成する (1)
?
視程、H2Oスケールを最適化する
?
ベースとなるエアロゾルモデルを選択する
?
視程、H2Oスケールを最適化する
?
分解能、多重散乱、直達光、散乱光、
オリオールの各補正係数を求める (2)
?
混合率、実効半径の初期値を求める (3)
?
各補正係数を求める
?
視程、H2Oスケールを最適化する
?
混合率、実効半径を最適化する
?
loop>2
no
yes

?
終了
図 5.27: スペクトルマッチングプログラムのフローチャート
フローチャート中の注意点について
*1 粒径範囲 10 4 ～ 103mを対数目盛で 1000分割した各点に対して計算する。粒径と実効半径
の相互変換関数もここで作成する。
*2 ここまでの計算では、エアロゾルモデルにMODTRAN4の組み込みモデルを用いる。3成分
エアロゾルモデルの初期値を与えてカスタムモデルを使用することもできる。
*3 直達光の 2が小さい 3成分エアロゾルモデルをリストアップする。リストの中で直達・散乱
光・オリオールの 2が小さい 3成分エアロゾルモデルを初期値とする。
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第6章 観測
本研究では 2007年 8月から 2009年 2月までの期間に千葉大学環境リモートセンシング研究セ
ンター (CEReS) において取得した直達・散乱光スペクトルのデータを使用する。CEReSは北緯
35 370 2900、東経 140 060 1500の位置にあり、周辺には住宅地や工場地帯が広がっている (図 6.1)。
また、東京湾沿岸から約 3 kmの距離にあり、都市型と海洋型のエアロゾルが混在する環境にあ
る。CEReSには大気環境を監視する様々な装置が設置されており、それらのデータと比較しなが
らエアロゾルについて多角的に調べることができる。
Tokyo
CEReS
Tokyo Bay
図 6.1: CEReS周辺の衛星写真
観測は CEReSの屋上において良く晴れた日中に 1～3回行った。観測を行う際は、
1) 北、東、南、西の 4方向のうち少なくとも 1方向で仰角 15以上に雲がないこと
2) 太陽から離角 10以内に雲がないこと
の 2点を条件に課した。
散乱光は北、東、南、西の各方向の周辺で視野が広くとれる位置にある建造物をターゲットに
定め、常にその方向で測定を行った。図 6.2にCEReSから北 (清掃工場、方位角 11.4)、東 (集合
住宅、方位角 91.6)、南 (製鉄工場、方位角 194.1)、西 (集合住宅、方位角 265.8) の各ターゲッ
トの方向を見た写真を示す。
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図 6.2: CEReSから見た散乱光測定方向の写真。左上：北 (方位角 11.4)、右上：東 (方位角 91.6)、
左下：南 (方位角 194.1)、右下：西 (方位角 265.8) 。
図 6.3: マウナケア山頂での観測風景（2008年 2月）
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ターゲット 全角視野 () データ数 所要時間 (分)
直達光 5 8 1
直達光 20 8 1
オリオール 20-5 8 2
北側散乱光 20 26 6
東側散乱光 20 26 6
南側散乱光 20 26 6
西側散乱光 20 26 6
直達光 5 8 1
直達光 20 8 1
オリオール 20-5 8 2
散乱光 180 2 0.5
直達光 180 2 0.5
合計 100 33
表 6.1: 直達・散乱光スペクトル測定手順
観測方向はMS-720を三脚に接続した状態で調整した (図 6.3)。散乱光を測定する仰角は 15か
ら 90までの角度を 15間隔で刻んだ 6方向とした。散乱光を測定する方向は合計 24方向である
が、その中には天頂方向が 4つ含まれており、散乱光の安定性が確認できる。直達光およびオリ
オールは散乱光測定の前後に測定した。また、観測の前後に北、東、南、西の各ターゲット方向
の空の状況を写真として記録した。表 6.1に直達・散乱光スペクトル測定の手順を示す。1回の観
測には 30分程度の時間を要する。これらは全て手動で行うため、ある方向を雲が通過中の時は別
の方向で測定するなど、天候に応じて臨機応変な対応が可能である。また、観測方向や太陽方向
に雲があった場合はログに記録しており、雲の影響が疑われるデータは容易に除去することがで
きる。観測中の直達光強度の変動はCEReS屋上に設置されたサンフォトメータのデータを調べる
ことで分かる。
観測データを処理していく上で、それぞれのデータの観測条件をまとめたデータ (観測データ
ヘッダー)があると便利である。そこで、データ処理を行う前に表 6.2の内容をまとめた観測デー
タヘッダーを作成した。この観測データヘッダーはスペクトルマッチングプログラムの入力ファ
イルとしても使用した。
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項目 備考
データ ID データのシリアル番号
観測サイト 通常は CEReS屋上
観測日時 測定装置の時刻を Network Time Protocol (NTP)
サーバーの時刻と比較して補正した日時
分光器 ID 2台あるMS-720のどちらか
入射筒 ID 2本ある入射筒のどちらか
観測ターゲット 直達光、オリオール、散乱光のいずれか
視線方向 4方位角 (北東南西)  6仰角 (15、30、45、60、
75、90)の 24方向のいずれか、または太陽方向
視野全角 5または 20
太陽方向 観測サイトの緯度経度、観測日時から NOVAS-Cプ
ログラム45),46)を用いて計算した値
エアマス 観測サイトの緯度、高度、気温および気圧の平均的
な値、太陽方向からAIRMASSプログラム47)を用い
て計算した値
太陽-観測者間距離 観測サイトの緯度経度、観測日時から NOVAS-Cプ
ログラムを用いて計算した値
温度 MS-720に内蔵された温度センサーが記録した温度
露光時間 10、20、50、100、200、500、1000、2000、5000 (ms)
のいずれか
放射照度 波長 400{700nmの範囲で分光放射照度を積分した値
雲フラグ 観測時に雲があったかどうか
表 6.2: 観測データヘッダーの内容
2007年 8月から 2009年 3月までの約 1年 6か月の観測期間中、データが取得できた日数は 113
日だった。6月から 10月までは曇りや雨の日が多く、それ以外では比較的に晴れの日が多かった
ため、季節によってデータ数に偏りがある。表 6.3に観測データの内訳を示す。
90
年/月 日 日数
07/08 152 16 213 222 24 5
07/09 16 20 2
07/10 11 212 282 3
07/11 072 122 13 14 152 182 19 21 22 242 25 11
07/12 053 072 09 14 152 16 18 202 21 242 30 11
08/01 01 022 08 16 17 24 27 7
08/02 01 042 05 07 08 132 14 15 17 18 27 282 12
08/03 03 06 08 11 22 26 6
08/04 01 11 152 22 23 27 28 29 302 9
08/05 062 07 17 18 212 23 273 7
08/06 133 16y 30 3
08/07 05 20 22y 23y 24y 25 6
08/08 03 04y 073 13y 15 5
08/09 12 1
08/10 163 21 28 30 4
08/11 01 19 212 222 23 30 6
08/12 073 15 16 18 25 26 272 30 31 9
09/01 01 02 03 04 05y 06 11 13 14 15 16 17 25 13
09/02 06 08 10 12 17 18 21 7
09/03 05 12 16 17 18 19 21 23 26 9
合計 136
表 6.3: 観測データの内訳。右肩の数字は観測回数を示す (数字がないものは 1回)。右肩の yは散
乱光を観測できた方位角が 2つ以下であることを示す。
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第7章 結果と考察
7.1 解析事例
TCAMを使って実データサンプルに対してスペクトルマッチングを行った例を図 7.1、7.2、7.3
に示す。サンプルに使用したデータは千葉大学環境リモートセンシング研究センター (CEReS、北
緯 35 3702900、東経 1400601500) において 2008 年 12 月 30 日 (JST) に取得したものである。測
定装置周辺の気象条件は近くにある気象監視装置によって記録されており、測定中の気温、気圧、
温度、風速の平均値はそれぞれ 13.7 C、1002.6 hPa、47 %、1.3 m/s(方位角 240 度) であった。
分光器の内蔵時計はNetwork Time Protocol (NTP) サーバと同期が取られており、各測定データ
取得時 (12 時 25 分 ～ 12 時 58 分) の太陽の見掛けの位置 (仰角 30.4 ～ 28.6 度、方位角 191.4 ～
199.9 度) はこの時刻を使って計算した。エアロゾルの鉛直プロファイルにはCEReS の測定場所
の近くに設置された国立環境研究所 (NIES) のライダー装置によって得られた値を使用し、地表
面アルベドにはMODIS の観測によって得られた値を使用した。また、オゾンカラム量にはOMI
によって測定された CEReS に最も近い位置の測定値 (288 DU) を使用した。
解析の結果求まったエアロゾル光学的厚さ、H2Oカラム量はそれぞれ 0.190  0.001、0.80 
0.04 g/cm2 となった。他のエアロゾル光学パラメータの値は表 7.1、図 7.4のように求まった。パ
ラメータの誤差はMINUIT の誤差見積もり (フィッティング誤差) を元に算出したものであり、い
くつかのパラメータについてはモンテカルロ法によって誤差伝播を行った。ここで得られたエア
ロゾル光学的厚さは平均的な冬の日の値 (0.14)と比較して大きな値になっている。H2Oカラム量
は平均的な冬の日の値と比較して 2倍近い値になっており、凝集によってエアロゾルの粒径が増
大したことが大気透明度低下の原因であると考えられる。550 nm 近辺の消散係数を使って計算し
たオングストローム指数の値はと小さめの値であり、これも粒径の大きいエアロゾル粒子が卓越
していることを示唆している。
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図 7.1: スペクトルマッチングの例 (全波長範囲、上から順に、直達光、オリオール、散乱光 (天頂
方向)：2008年 12月 30日)。この図では実際に解析に使っていない波長についても直達光測定値
に含まれる散乱光や散乱光の非均一性の補正を行った上で表示している。
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図 7.2: スペクトルマッチングの例 (直達光・オリオール、散乱光：2008年 12月 30日)。
この図では解析に使用した波長に印を付けてある。他の波長の値はスプライン補間で求めたもの
である。
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図 7.3: スペクトルマッチングの例 (散乱光：2008年 12月 30日)。この図では解析に使用した波
長に印を付けてある。他の波長の値はスプライン補間で求めたものである。
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表 7.1: スペクトルマッチング結果 (2008年 12月 30日)
パラメータ 最適値 誤差
光学的厚さ 0.190 0.001
H2Oカラム量 (g/cm2) 0.80 0.04
オングストローム指数 1.3 0.1
m1 0.84 0.05
m2 2:6 10 3 0:7 10 3
m3 0.16 0.05
n1 0.9 0.1
n2 0.1 0.1
n3 7 10 5 7 10 5
re1 (m) 0.087 0.007
re2 (m) 0.06 0.01
re3 (m) 1.7 0.5
r1 (m) 0.030 0.003
r2 (m) 0.016 0.005
r3 (m) 0.9 0.3
w1 0.31 Fixed
w2 0.33 Fixed
w3 0.34 Fixed
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図 7.4: スペクトルマッチングにより得られたエアロゾル光学パラメータの例 (2008年 12月 30
日)。MS-720の測定で得られた値が赤線で示されている。他は比較のためにMODTRAN4のデ
フォルトの値を示したもの。
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7.2 測定誤差
これまでに説明したように、測定装置を注意深く較正したり、様々なデータ補正を行うことに
よって系統誤差ができる限り少なくするように配慮されている。しかしながら、最終的に得られ
たスペクトルには 1 %程度の系統誤差が残っていると見積もられる。また、測定スペクトルには 1
%程度の統計誤差が含まれている。これらの影響を見積もるため、適当なエアロゾル光学パラメー
タ (真値) を仮定して直達・散乱光スペクトルを計算し、それに人為的に系統誤差/統計誤差を加
えたスペクトルからエアロゾル光学パラメータを逆算して真値との比較を行った。ここでは x7.1
でサンプルデータを解析して得られたエアロゾル光学パラメータを真値として用いた。エアロゾ
ル光学パラメータが直達・散乱スペクトルに与える影響はエアロゾル濃度に依存するため、波長
550 nmにおける光学的厚さが 0.37 および 0.10 (それぞれ視程 20 km および 80 km に相当する)
の 2 通りの場合について調べた。結果を図 7.5 に示す。単一散乱アルベド、非対称性パラメータの
誤差はほとんどの場合で 0.01 程度かそれ以下である。ただし、光学的厚さが 0.10の場合で直達光
に 1 %の系統誤差が加わった場合、および 1 %の統計誤差が加わった場合に単一散乱アルベドに
0.04 程度の誤差が生じている。
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図 7.5: TCAMモデルを使った解析方法の感度解析結果
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7.3 エアロゾルの季節変化
図 7.6はMS-720で測定されたエアロゾル光学的厚さとH2Oカラム量の季節変動を示す。2007
年 (8 ～ 12月)、2008年 (1 ～ 12月)、2009年 (1 ～ 3月)の測定値がそれぞれ白丸、黒丸、白三角
で示されている。4 ～ 7月の期間は 2008年しかデータがない。6月から 7月にかけては梅雨にあ
たり、データがほとんど存在しない。また、いくつか存在するデータは雨の直後の晴れ間に取得
したものであり、この季節の典型的な条件下とは異なる。エアロゾル光学的厚さは 4 ～ 5月にメ
インピーク、7月にサブピークが見られ、冬季に小さい傾向がある。一方、H2Oカラム量は 7 ～
8月にピークが見られ、冬季は小さい。
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図 7.6: エアロゾル光学的厚さ、H2Oカラム量の季節変動。各測定値に印が付けられており、赤線
は 1ヶ月間の移動平均値、斜線部分は平均値に期待される誤差を示す。
図 7.7はMS-720で測定された直達太陽光、オリオール、および散乱太陽光から得られたオング
ストローム指数、単一散乱アルベド、および非対称パラメータを示す。これらの値はエアロゾル
が少なすぎる場合に正しく求まらないため、エアロゾル光学的厚さが 0.06以下の場合は除いてあ
る。オングストローム指数は 4、7、9月に小さく、冬季に大きい傾向がある。単一散乱アルベド、
非対称パラメータは相対的に夏季に大きく冬季に小さい傾向が見られる。
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図 7.7: オングストローム指数、単一散乱アルベド、非対称性パラメータの季節変動
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以上の観測事実から、千葉地域のエアロゾルの特徴として、春から夏にかけて量的に多く、冬
に少ないと言える。夏にH2Oカラム量が大きく、湿度が高いことから、水分の吸収によるエアロ
ゾルの粒径増加が一因になっていると考えられる48)。例外的に 6月に見られるエアロゾル光学的
厚さの減少はエアロゾルが雨によって大気中から除去されたためだと考えられる。また、春から
夏の間のエアロゾルはオングストローム指数が小さいことから粒径の大きい粒子が卓越している
と考えられる。このエアロゾルは非対称性パラメータが比較的大きいことから、この地域特性を
作り出しているエアロゾルの正体は春季に中国大陸から飛来する黄砂および夏季に潮風によって
運ばれる海塩粒子だと推論される。一方、冬季のエアロゾルの特性はオングストローム指数が大
きく、単一散乱アルベド、非対称パラメータが小さいことから、粒径が小さく、すすを多く含んで
いる人為起源粒子によるものと考えられる。
参考として、図 7.8に解析で得られたTCAMパラメータの季節変動を示す。冬季にすすが多い、
春季に粒径の大きい粒子が卓越するなどの特徴が見られる。
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図 7.8: TCAMパラメータの季節変動
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7.3.1 風向との相関
この推論の根拠を得るため、千葉地域に卓越する風向の季節変動を調べた結果を図 7.9に示す。
この図は 2000年 1月から 2010年 2月までに測定された風速 4 m/s以上の風を対象とした風向と
日付 (fractional month)の 2次元ヒストグラムを適当に規格化して作成した。すすなどの人為起
源のエアロゾルは地上付近の風の影響を強く受けると考えられる。図 7.9左上を見ると、11月か
ら翌年 2月までの冬季は地上付近で主に北西の風が吹いていることが分かる。この風は東京から
千葉にかけての東京湾沿岸にある都市部のエアロゾルを運ぶ (図 7.9右上参照)。他の季節は西風
が主であり、海側からのエアロゾルを運ぶ。一方、黄砂などの遠方から輸送されるエアロゾルは
自由対流圏の風の影響が強いと考えられる。図 7.9右上から、高度 1000 mにおける風向は偏西風
の影響を受けて 270度付近に偏っていることが分かる。高度 2000 m(図 7.9左下)ではこの傾向が
さらに強くなる。
図 7.9: 千葉地域に卓越する風向の季節変動
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7.4 他観測との比較
7.4.1 サンフォトメーター
CEReS屋上にはサンフォトメーター (PSF-100、プリード) が設置されている。PSF-100の主
なスペックを表 7.2に示す。サンフォトメーターは一般的に太陽を自動追尾して複数波長の直達光
強度を測定するもので、エアロゾルの光学的厚さやオングストローム指数の導出に使われる。こ
のサンフォトメーターは直達光強度がある閾値を超える間は常に 10秒間隔でデータを取得してい
る。したがって、MS-720で取得された直達・散乱光の全データに対して 5秒以内の時間差で取得
されたサンフォトメーターのデータが存在する。
測定波長 368, 500, 675, 778 nm
半値幅 5 nm
視野半角 1
表 7.2: PSF-100の主要スペック
サンフォトメーターの出力値 V は太陽放射照度 I に比例し、式 7.1の関係式が成り立つ。8>>>>><>>>>>:
V
I
=
V0
I0
=
Vc
Ic
V0 =
Vc
R2e
V = V0 exp [ m ]
(7.1)
I0は大気上端太陽放射照度、Reは地球{太陽間距離 (単位はAU)、IcはRe = 1における大気上端
太陽放射照度、mはエアマス、 は大気の全光学的厚さである (x4.1参照)。mは太陽の天頂角等を
使って計算できるため、V0が分かれば  を求めることができる。V0を求める方法には、MS-720
と比較する方法、Langley法を使う方法の 2通りある。これらを以下で説明する。
MS-720と 5視野の入射筒を使って測定した直達光スペクトルに第 2章で述べた温度補正、ダー
ク補正、絶対値補正、散乱光補正の各補正を行うことで太陽放射照度 I が得られる。この測定値
と時間的に最も近いサンフォトメーターの出力値 V を対応付け、式 7.2 を計算するとサンフォト
メーターの較正定数 Vcが求まる。
Vc = V
Ic
I
(7.2)
本研究の観測期間中に得られた直達光の全データをサンフォトメーターのデータと対応付けて得
られた Vcの値を図 7.10に示す。2008年の 1月から 10月にかけて Vcが低下していることが分か
る。これはこの期間にサンフォトメーターの入射窓に汚れが蓄積していったためである。同年 10
月 20日に入射窓を洗浄したところ、Vcは元のレベルに回復している。その後も雨等の影響で変動
を続け、2009年 3月の時点では低いレベルに落ちている。図 7.11に入射窓を洗浄した直後と汚れ
ている時の写真を示す。このようにサンフォトメーターの較正定数は入射窓の状態によって変化
するものであるが、MS-720との比較によってその変化を捉えることができる。
サンフォトメーターの較正定数が求まれば、式 (7.1)より大気の全光学的厚さを求めることがで
き、式 (7.3)、式 (7.4)からそれぞれエアロゾルの光学的厚さ a、Angstrom指数 pを求められる。
(R、oはそれぞれRayleigh散乱、オゾンの光学的厚さ)
a =    R   o (7.3)
p =   ln [1=2]/ ln [1=2] (7.4)
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図 7.10: MS-720との比較から得られたサンフォトメーターの較正定数
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図 7.11: サンフォトメーター入射窓の写真。左は 2007年 6月 12日、右は 2009年 3月 17日に撮影。
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図 7.12: Langley法を使ったサンフォトメーターの較正
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図 7.13: MS-720と Langley法を使ったサンフォトメーター較正定数の比較
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図 7.14はMS-720による直達光の測定から得られたエアロゾル光学的厚さとサンフォトメーター
の測定で得られたエアロゾル光学的厚さの比較である。サンフォトメーターの値は波長 500 nm
と 675 nmの測定で得られた値からオングストロームの経験式を使って波長 550 nmの値に変換
している。MS-720の測定中 (通常 30～40分)に 10秒インターバルで得られた値の平均値であり、
誤差棒は標準偏差を示す。MS-720の誤差棒はフィッティングの不定性から見積もられた誤差を示
す。これらの誤差が各々のエアロゾル光学的厚さの 20 %を超える場合は除いてある。また、個々の
データを調べてサンフォトメーターの視野内 (1)に雲はないがMS-720の視野内 (5)に雲があっ
たと思われるケースは除いてある。両者の一致は極めて良く、回帰解析により得られた傾き、切
片、R2はそれぞれ 1.003  0.006、0.009  0.001、0.995だった。
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図 7.14: エアロゾル光学的厚さの比較
MS-720の測定には快晴条件が課されるため、必ずしもその季節の平均的な値が測定されるわけ
ではない。一方、サンフォトメーターの測定には視野内に雲が存在しないという緩い条件しか課
されない。サンフォトメーターのデータから雲の影響を除去するために以下のアルゴリズムを適
用している。
 200秒間の測定値の標準偏差が 0.006以下である。
 200秒間の欠損データが 20 %以下である。(太陽を雲が遮る等の理由により測定値が閾値以
下になると欠損データとなる。)
図 7.15は、サンフォトメーターのデータを用いてエアロゾル光学的厚さ、オングストロームパラ
メータの (快晴条件を課さない) より平均的な季節変動を調べた結果である。(前述のように、測定
条件が同じであればMS-720と同じ測定結果が得られる。測定時間は 11時～13時の間に限定して
いる。) エアロゾル光学的厚さは 4 ～ 5月に大きなピークがあり、7月に小さなピークが見られる
傾向は図 7.6上と同じである。MS-720のデータに見られた 6月の極端な減少は見られず、これが
雨による沈降効果が原因であったことを裏付ける。オングストローム指数は、9月に谷が見られる
ことは同じである。3 ～ 4月にかけてはMS-720のデータに見られた谷ははっきりしないが、時折
非常に小さい値が存在する (図 7.16)。
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図 7.15: エアロゾルの光学的厚さの季節変動 、、M はそれぞれ 2007年、2008年、2009年のデー
タ。上 4つの図はサンフォトメータの各チャンネルで見積もられたエアロゾル光学的厚さを示す。
下の図は波長 500 nmと 675 nmのチャンネルから得られた波長 550 nmにおけるエアロゾル光学
的厚さを示す。
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図 7.16: オングストローム指数の季節変動
これらの図をMS-720の測定結果と重ねると図 7.17のようになった。光学的厚さに関しては良
く合っていると言えるが、オングストローム指数の方はMS-720の方が小さ目であることが分か
る。この原因として以下の原因が考えられる。
1. 快晴ファクターの影響
2. オングストローム指数を見積もる波長の違いの影響
3. 高高度のエアロゾルの影響
4. 大気分子の光学的厚さの影響
項目 2について、サンフォトメーターでは波長 500 nmと 675 nm の 2波長を使用しているの
に対し、MS-720では波長 550 nmと 514.5 nmの 2波長を使用している。サンフォトメーターの
快晴ファクターの影響および波長の違いの影響を取り除くため、サンフォトメーターのデータを
MS-720の観測時刻から 1分以内のものだけに限定し、MS-720の解析で波長 550 nmと 694.3 nm
の 2波長を使った値と比較した結果を図 7.18に示す。光学的厚さの一致度はさらに向上し、オン
グストローム指数の一致も少し改善されたが 10 ～ 11月の間にはまだ差が見られる。主な改善は
観測時刻を限定したことによるものであり、波長による違いはあまり効かなかった。
項目 3について、サンフォトメーターでは光学的厚さからオングストローム指数を計算している
のに対し、MS-720の方は消散係数を計算に使っているという違いがある。例えばMODTRAN4の
Spring-Summerプロファイルで視程が 20 km の時、波長 550 nmにおける全光学的厚さ (0.36775)
に占めるレイヤー 1の割合は 76 % であるが、視程 80 kmではレイヤー 1の割合は全光学的厚さ
(0.10768)の 51 %であり、高高度のエアロゾルの影響を強く受けると考えられる。ただし、2008年
11月 1日のデータを例にとり、MODTRAN4の 4成分エアロゾル (0-2km、2-10km、10-30km、30-
100km)の鉛直プロファイルと、TCAM最適化の結果および光学パラメータを最適化していない 3
成分の消散係数のデータ (TROPOSPHER EXTINCTION,BACKGROUND STRATOSPHERIC
EXTINCTION,METEORIC DUST EXTINCTION)を使ってMS-720の消散係数を光学的厚さ
に変換してみたところ、結果にあまり違いは見られなかった。
項目 4について、サンフォトメーターの解析ではRayleigh散乱とオゾンの吸収のみを考慮して
いるが、MS-720の解析に使っているMODTRAN4では他の分子の影響も考慮されている。
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図 7.17: MS-720とサンフォトメータの比較
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図 7.18: MS-720とサンフォトメータの比較 (同時刻、同波長)
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7.4.2 地上エアロゾルサンプリングとの比較
千葉地域におけるエアロゾルの長期変動は、地上サンプリングされたエアロゾルの化学分析に
よって過去に調べられたことがある。図 7.19はこのデータから得られたエアロゾル光学パラメー
タの季節変動を本研究で得られた結果と比較したものである。化学分析の結果から計算した光学
パラメータは、内部混合と外部混合の仮定に基づく結果を別々に示している。非対称性パラメー
タの比較を見ると、6月 ～ 8月を除き、誤差の範囲で一致している。地上サンプリングは月末に
無条件に 96時間 (または 48時間)連続的に行ったのに対し、MS-720の観測は快晴条件の下、主
に正午頃に行われたため、観測条件の違いによるバイアスが加わる。6 ～ 8月の差異にはこのバ
イアスが強く影響していると考えられる。他に考えられる差異の原因としては、観測期間の違い
(地上サンプリングは 1998年 6月 ～ 2004年 9月、本研究は 2007年 8月 ～ 2009年 3月)があげ
られる。さらに、地上サンプリングは地上付近のエアロゾルが対象であるが、本研究では主に高
度 2 kmまでのエアロゾルが対象になっていることがあげられる。一方、単一散乱アルベドの比較
を見ると、3 ～ 4月および 8 ～ 12月の値が大きく (最大 0.2)かけ離れているのが分かる。一貫し
て地上サンプリングの方が単一散乱アルベドが小さい傾向があり、地上サンプリングの方が炭素
由来物質が多く検出されたことを示唆している。この原因は主に人為起源のすすが地上付近に多
いためだと考えられる。
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図 7.19: 地上エアロゾルサンプリングとの比較
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第8章 まとめ
小型分光器を用いて測定した直達・散乱太陽光スペクトルからエアロゾル光学パラメータを導
出する方法を開発した。この方法ではフォアワード計算に放射伝達コード、MODTRAN4を用い
ることにより現実的な大気モデルを考慮することが可能である。エアロゾル光学パラメータを導
出する逆問題が不良設定問題となることを避けるため、3成分エアロゾルモデル (TCAM)を考案
した。TCAMに含まれる 3成分は観測されるエアロゾル光学パラメータをほぼ全て再現できる擬
似完全系の基底になる。MODTRAN4の入力パラメータのうち、最適化を行わないいくつかのパ
ラメータ (オゾンカラム量、地表面アルベド、鉛直分布) については衛星観測、ライダー観測など
の多観測に由来するデータを用いる。装置校正やシミュレーションデータの補正を綿密に行うこ
とにより、系統誤差、統計誤差は 1 %のオーダーに抑えられている。シミュレーションによりこ
れらの誤差が解析結果に与える影響を見積もった結果、光学的厚さが 0.37 (地上視程 20 kmに相
当する) のとき、単一散乱アルベドは 0.01程度の精度で求められることが分かった。千葉大学環
境リモートセンシング研究センターにおいて 2007年 8月 ～ 2009年 3月の約 1年半の間に 136日
分に相当する晴天観測データを取得し、本研究の解析方法を適用してエアロゾル光学パラメータ
の導出を行った。結果として得られたエアロゾル光学的厚さ、水蒸気カラム量は同サイトにある
他の測器のデータと良い一致を示した。千葉地域のエアロゾル光学特性の季節変動を調べた結果、
春、夏、冬の特徴がその季節に卓越する黄砂や海塩粒子、人為起源微小粒子によって良く説明で
きることが分かった。単一散乱アルベド、非対称パラメータの季節変動を過去の地上エアロゾル
サンプリングで得られた結果と比較した結果、両者は整合的であることが分かった。本研究の応
用としては、衛星画像の大気補正、DOAS観測による大気微量成分測定49)、エアロゾルが地球の
放射収支に与える影響の見積りなどが考えられる。
500 1000 1500 2000
Wavelength (nm)
0
50
100
150
200
250
S
p
e
ct
ra
l 
ra
d
ia
n
ce
 (
m
W
/m
2
/s
r/
n
m
)
USB2000
HR2000
C9914GB
図 8.1: DOAS用分光器による紫外～赤外までの散乱光測定結果
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付 録A 多重散乱光シミュレーション
A.1 大気分子、エアロゾルによる2重散乱光
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図 A.1: 2重散乱光シミュレーション
図 A.1のように大気上端の点 P0に入射した太陽光が大気中の点 P1 で視線上の点 P2に向かっ
て散乱され、さらに地上の観測点 P3に向かって散乱されたとする。点 P1における分光放射照度
E1は式A.1で与えられる。
E1() = E0()T (; 01;1; z1) (A.1)
点 P1 を中心とする面積 dx1dy1、高度 dz1 の範囲から点 P2 に向かって散乱される分光放射照度
dE1は式A.2で表される。
dE1() = E1()
dx1dy1dz1
l212
[sm(; z1)fm(; 12) + sa(; z1)fa(; 12)] (A.2)
点P3で観測される 2重散乱光の分光放射輝度Ldoubleのうち、ある 1つの点P1からの寄与 dL1は
dE1を入射光と考えて単散乱光の場合と同様に計算することができる。全ての点P1からの寄与を
足し合わせることにより、Ldoubleは式A.3 のように計算できる。
Ldouble() = E0()
Z 1
 1
dx1
Z 1
 1
dy1

Z 1
0
dz1
sm(; z1)fm(; 12) + sa(; z1)fa(; 12)
l212

Z 1
0
dz2
cos 23
[sm(; z2)fm(; 23) + sa(; z2)fa(; 23)]
 T (; 01;1; z1)T (; 12; z1; z2)T (; 23; z2; 0)
(A.3)
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式 A.3は全空間におよぶ積分であり、計算には非常に時間がかかる。別解として、以下のよう
にモンテカルロ法を利用して計算することも可能である。この方法では入射光を複数の光束に分
割し、その光束が観測点に到達する確率から Ldoubleを計算する。
P0
P1
P2
P3
R0
r0
0
図 A.2: 2重散乱光のモンテカルロシミュレーション
図 A.2のように大気上端の十分大きい半径 R0 の面上に入射点 P0 の円柱座標 (r0; 0)をラン
ダムに選び、点 P0 を通り入射軸に平行な直線上にある散乱点 P1 の高度 z1 をランダムに選ぶ
(0  ai  1; i = 1; 2; 3は乱数)。 8><>:
r0 = P
 1
r (a1)
0 = 2a2
z1 = P
 1
z (a3)
(A.4)
ここで、Pr(r)は入射点 P0 の半径 r0 が r から r + dr の間に分布する確率を表す確率密度関数
pr(r)の原始関数であり、P 1r はその逆関数である。同様に、Pz(z)は散乱点 P1 の高度 z1 が z
から z + dz の間にある (この区間で散乱または吸収される)確率を表す確率密度関数 pz(z)の原
始関数であり、P 1z はその逆関数である。入射光が一様となるように P0 を一様に分布させると
P 1r (a1) = R0
p
a1となるが、効率を考慮して式A.5のように入射軸付近に集中するように分布さ
せ、各光束に pr(r)w(r) = 2r=R20となるような重み w(r)を付加して入射光を一様にする。
式 A.5の pr(r)は r exp [ ext(0)r]に比例し、
R1
0 p(r
0)dr0 = 1 を満たすように定義されている。
図A.3に波長 550 nmに対する pr(r)、Pr(r)のグラフを示す。
pr(r) = [em(0) + ea(0)]
2 r exp [  (em(0) + ea(0)) r] (A.5)
Pr(r) =
Z r
0
p(r0)dr0
= 1  [1 + (em(0) + ea(0)) r] exp [  (em(0) + ea(0)) r] (A.6)
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図 A.3: 入射点の半径の確率密度関数とその原始関数
式 A.7の pz(z)は ext(z)に比例し、
R1
0 p(z
0)dz0 = 1 を満たすように定義されている。図 A.4に
波長 550 nmに対する pz(z)、Pz(z)のグラフを示す。
pz(z) =
em(0) exp

  z
hm

+ ea(0) exp

  z
ha

hmem(0) + haea(0)
(A.7)
Pz(z) =
Z z
0
p(z0)dz0
=
hmem(0)

1  exp

  z
hm

+ haea(0)

1  exp

  z
ha

hmem(0) + haea(0)
(A.8)
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図 A.4: 散乱点の高度の確率密度関数とその原始関数
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光束の総数をN としたとき、i番目の光束が持つ分光放射束Wiは式A.9で与えられる。
Wi() =
R20
N
E0 [1  T (; 01;1; 0)]w(ri) (A.9)
式 A.9の因子 [1  T ] は地面に到達しない確率を表す。ri はランダムに決めた半径であり、wは
R 20 に比例するため、Wiは任意に決めた R0の値に依存しない。観測点 P3に到達する分光放射
照度 Liは式A.10 で与えられる。
Li() = Wi()
 sm(; z1)fm(; 12) + sa(; z1)fa(; 12)
[em(; z1) + ea(; z1)] l212

Z 1
0
dz2
cos 23
[sm(; z2)fm(; 23) + sa(; z2)fa(; 23)]
 T (; 12; z1; z2)T (; 23; z2; 0)
(A.10)
式A.10第 2項の因子 [em(; z1) + ea(; z1)] 1 は点 P1で必ず散乱または吸収される時の規格化
因子である。全ての点 P1からの寄与を足し合わせることにより、Ldoubleは式A.11のように計算
できる。
Ldouble() =
NX
i=1
Li() (A.11)
単散乱光の場合 (x2.7参照)と同じ条件で Ldoubleを計算した結果を図 A.5に示す。同じ図には
MODTRAN4で計算した単散乱光と多重散乱光を合わせたスペクトルから単散乱光のスペクトル
を差し引いたスペクトルを重ねてある。2重散乱光は多重散乱光全体の 60 %程度を占めている。
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図 A.5: 大気分子、エアロゾルによる 2重散乱光のスペクトル
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図 A.6: 大気分子、エアロゾルによる 2重散乱光の広がり範囲。左の 2つは波長 350 nm、右の 2
つは波長 1050 nmに対する散乱光で、上側、下側はそれぞれ z = 0、x = 0 の断面図。青、桃、赤
の等高線はそれぞれ Ldoubleの 50 %、80 %、90 %が含まれる範囲を示す。
このようなシミュレーションによって 2重散乱光がどの範囲から観測点に到達するかを見積もる
ことができる。図 A.6はモンテカルロシミュレーションの場合と同じ条件で dx = dy = dz = 0:2
kmとして式 A.3 を計算し、各点 P1を中心とする微小体積からの散乱光が Ldoubleに寄与する割
合を調べたものである。波長が短い方が広い範囲から散乱光が来ていることが分かる。このシミュ
レーションの例 (視程 20 km)では、高度が 10 ～ 20 kmまで、視線軸からの距離が 5 ～ 10 km ま
での範囲からの寄与が 2重散乱光全体に占める割合が大きく、もしこの範囲に雲があった場合は
たとえ視野外であっても多重散乱の影響が大きいと考えられる。
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A.2 地表面からの2重散乱光
2重散乱まで考慮すると地表面からの散乱光も観測される分光放射輝度に寄与する。大気分子、
エアロゾルによる散乱の場合は位相関数を使って散乱の角度依存性を表したが、地表面による散乱
の場合は式A.12で定義される双方向反射率分布関数 (BRDF) を使って散乱の角度依存性を表す。
BRDF(i; r; ) =
dLr(r; )
dE0i(i; )
(A.12)
=
dLr(r; )
Li(i; ) cos id
i
(A.13)
添字 i、rはそれぞれ入射光、散乱光を表し、、
、E、Lはそれぞれ入射光または散乱光の散乱
面の法線となす角、立体角、放射照度、放射輝度である。ダッシュは入射軸に垂直な面ではなく、
散乱面での値であることを表す (E0 = E cos )。実際の物質表面の BRDFを表す関数形には様々
なモデルが提案されている50)。ここでは最も単純なBRDFが i、rに依存しない場合 (このよう
な散乱面は Lambertianと呼ばれる)を考える。入射光が点光源とみなせる場合、式A.13を
iに
関して積分して式A.14が得られる。
Lr() =
()

E0i() (A.14)
は入射エネルギーに対する全散乱エネルギーの比であり (式A.15)、地表面アルベドと呼ばれる。
() =
1
E0i()
Z
dE0r()
d
r
d
r (A.15)
Lambertianによる散乱光の位相関数に相当する関数 flは式A.16で与えられる。
fl(r) =
1
()E0i()
dE0r()
d
r
=
cos r

(A.16)
図A.7のように大気上端の点P0に入射した太陽光が地上の点P1で散乱され、さらに視線上の点
P2で地上の観測点P3に向かって散乱されたとする。点P3で観測される 2重散乱光の分光放射輝度
Lground は、積分を利用する場合は
RRR
E0(smfm+safa) dx1dy1dz1 !
RR
E0 cos 01fl dx1dy1、
モンテカルロ法を利用する場合は (smfm + safa)=(em + ea) ! fl の置き換えを行うことに
よって大気分子、エアロゾルによる 2重散乱光と同様に計算することができる。積分を利用する
場合、モンテカルロ法を利用する場合の表式はそれぞれA.17、A.18 のようになる。
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図 A.7: 地表面からの 2重散乱光シミュレーション
Lground() = E0()
Z 1
 1
dx1
Z 1
 1
dy1 cos 01
 ()fl(; 12)
l212

Z 1
0
dz2
cos 23
[sm(; z2)fm(; 23) + sa(; z2)fa(; 23)]
 T (; 01;1; 0)T (; 12; 0; z2)T (; 23; z2; 0)
(A.17)
Lground() =
NX
i=1
R20
N
E0T (; 01;1; 0)w(ri)
 ()fl(; 12)
l212

Z 1
0
dz2
cos 23
[sm(; z2)fm(; 23) + sa(; z2)fa(; 23)]
 T (; 12; 0; z2)T (; 23; z2; 0)
(A.18)
単散乱の場合と同じ条件で地表面アルベドに 0.3を代入してLgroundを計算した結果を図A.8 に
示す。同じ図にはMODTRAN4で計算した地表面アルベドが 0.3の散乱光スペクトルから地表面
アルベドが 0の散乱光スペクトルを差し引いたスペクトルを重ねてある。2重散乱光が地表面か
らの多重散乱光全体に占める割合は半分以下であり、3重以上の多重散乱光が多いことを示して
いる。
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図 A.8: 地表面からの 2重散乱光のスペクトル
図 A.9: 地表面からの 2重散乱光の広がり範囲。左は波長 350 nm、右は波長 1050 nmに対する散
乱光。青、桃、赤の等高線はそれぞれ Lgroundの 50 %、80 %、90 %が含まれる範囲を示す。
図 A.9は地表面からの 2重散乱光がどの範囲から来るか調べた結果を示している。このシミュ
レーションの例ではほとんどの 2重散乱光が観測者から半径 20 km以内の領域から来ていること
が分かる。このような散乱光の分布情報は衛星画像から平均的な地表面アルベドを求める際の各
地域の加重として利用することができる。
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付 録B 重なり関数の見積り
レーザー光射出装置と受光装置を同じ場所に配置 (モノスタティック配置)する後方散乱ライダー
には視野とレーザーの光軸を平行線上に配置するもの51)と同軸上に配置するものがある。レンジ
を r、レーザーの光軸からの距離を l、規格化されたレーザーの強度分布関数をG(r; l)と置くと、
前者の重なり関数O(r)は式 B.1 のように表せる (図 B.1左参照)。
O(r) =
Z
dF (A+ r tan; l;D)
dl
G(r; l) dl (B.1)
ここで、A、は受光面半径および視野角、Dは視野とレーザーの光軸間距離、F (a; b; c)は中心
間距離 c離れた半径 aと半径 bの 2円が重なる面積を表す関数である。後者の場合、視野と入射
レーザー光は最初から重なっているが、受光面に入射する散乱レーザー光が視野角より大きい入
射角を持つ場合や副鏡等の遮蔽物 (遮蔽半径A0)がある中心部に入射する場合は焦点面にある受光
素子に至らない。この場合の重なり関数O(r)は式 B.2 のように表される (図 B.1右参照)。
O(r) =
Z
F (A; r tan; l)  F (A0; r tan; l)
(A2  A20)
2l G(r; l) dl (B.2)
Range
r
0
0 D
Range= r
FOV
Laser
Obstruction
Range
r
0
0 l
Range= 0
図 B.1: ライダー装置の視野とレーザーの重なり。左は視野とレーザーの光軸が平行線上にある場
合であり、左下は視野と入射レーザー光の重なりを示している。右は視野とレーザーの光軸が同
軸上にある場合であり、右下は受光面と有効な散乱レーザー光の重なりを示している。
式 B.1、式 B.2のように定義した O(r)の値は r が大きくなるに従って一定値に近づくが、視
野とレーザーの重なり方によっては十分遠方 (ro)で 1にならない場合がある。このような場合は
O0(r) = O(r)=O(ro) のように規格化したO0(r)を改めてO(r)とする。海洋大PSLは視野とレー
ザーの光軸を同軸上に配置した構造を持つ。この装置の重なり関数を以下のように見積もった。
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レーザーの強度分布関数がレーザービームの初期半径 dおよび発散角 を用いて式 B.3のよう
なGauss関数で近似できるとする。
G(r; l) =
1
2(d+ r tan )2
exp

  l
2
2(d+ r tan )2

(B.3)
この時、式 B.2の重なり関数は A、A0、d、、の 5つのパラメータで記述できる。これらのパ
ラメータを実測データに合うように最適化することを考える。レンジ rからのライダー信号 P は
式 B.4のようなライダー方程式で与えられる。
P (r) =
K(r)T 2(r)O(r)
r2
(B.4)
はエアロゾルと大気分子を合わせた後方散乱係数、Kは装置に依存する比例定数である。地上高
度を zg、レーザー射出方向の天頂角を とすると高度 zと rの間に式 B.5、式 B.6の関係がある。
z(r; ) = zg + r cos  (B.5)
r(z; ) =
z   zg
cos 
(B.6)
透過率 T はエアロゾルと大気分子を合わせた消散係数 (z)を使って式 B.7のように計算できる。
T (r) = exp
"
 
Z z(r;)
zg
(z0)
dz0
cos 
#
(B.7)
水平方向に一様な大気を仮定すると 、は zのみの関数となる。したがって、式B.8のように重
なり関数が 1となる十分遠方の高度 zo = z(ro; )で 1になるように規格化した後方散乱強度B は
に依存しない。
B(z) =
P (r)r2
T 2(r)O(r)

P (ro)r
2
o
T 2(ro)O(ro)
(B.8)
先ず、レーザーを天頂角 1の方向に射出してライダー信号を取得する。Fernald法を用いて消散
係数の鉛直プロファイル (z)を求め、これを用いて後方散乱強度B1(z)を計算する。この際、重
なり関数のパラメータには適当な値を仮定しておく。次に、レーザーを天頂角 2の方向に射出し
てライダー信号を取得し、後方散乱強度B2(z)を計算する。この際、(z)は  = 1で求めたもの
を補間して用い、zoには共通の値を用いる。消散係数の鉛直プロファイルを求めるために、1は
ある程度小さい必要がある。2は 1より十分大きくとり、r1 = r(z; 1)、r2 = r(z; 2)に対して
O(r1) < 1かつ O(r2) = 1 となる zの範囲がなるべく大きくなるようにする。ただし、z = zoに
おけるライダー信号の S/N比が十分大きい必要があるので 2には上限がある。重なり関数のパラ
メータを変化させて反復計算を行い、B1(z)とB2(z)が一致するように重なり関数を最適化する。
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1 = 45
、2 = 75 に設定して取得したデータを用い、MINUIT39)を使ってパラメータを最適
化して得られた海洋大 PSLの重なり関数を図 B.2 に示す。この時のライダー信号および Fernald
解析の結果は図 B.3のようであった。重なり関数の値は r = 3 kmで約 0.9、r = 5 kmで約 1と
なっている。2つの角度のデータを解析して得られた後方散乱強度は高度 0.3 km程度まで良い一
致を示しており (解析では zg = 0としている) 、下限 0.4 km程度までのレンジで信頼できる重な
り関数が得られている。重なり関数の関数型の見積りが完全ではないため、ここで得られたパラ
メータ (A = 12:5 cm、A0 = 10:4 cm、d = 2:34 cm、 = 0:116 mrad、 = 0:0647 mrad) は必ず
しも実際の値に等しいものではない。
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図 B.2: 海洋大PSLの重なり関数。データは 2009年 4月 2日 (1 = 45は 22:24～ 22:26、2 = 75
は 22:32 ～ 22:34)に取得。上の図は高度 3.5 kmで規格化した後方散乱強度。赤線、青線はそれぞ
れ 1 = 45、2 = 75のデータを解析して得られた値。下の図は 2つの後方散乱強度が一致する
ようにパラメータを最適化して得られた重なり関数。
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図 B.3: ライダー観測結果。仰角は 45。データは 2009年 4月 2日 (22:24 ～ 22:26)に取得。左か
らライダー信号 (重なり関数、距離 2乗補正済み)、エアロゾル消散係数、散乱比の鉛直プロファ
イル。水色の線はエアロゾルがなく、大気分子のみから期待されるプロファイルを示す。黒い点
は平均値、誤差棒は平均値の誤差、赤い点は Fernald解析のキャリブレーションレンジを示す。
以上で述べた方法以外にも水平観測を行ってライダー装置の重なり関数を見積もる方法があ
る52), 53)。地上高度 zg からレーザーを水平方向 ( = =2)に射出した場合、式 B.4の透過率 T は
消散係数 g の一様な大気を仮定すると式 B.9のように表せる。
T (r) = exp [ gr] (B.9)
距離 2乗補正をしたライダー信号 S(r) = r2P (r) は後方散乱係数 gを使って式B.10のように表
され、重なり関数の補正をした S0(r) = S(r)=O(r) の自然対数を取ると式 B.11 が得られる。
S(r) = Kg exp [ 2gr]O(r) (B.10)
lnS0(r) = ln [Kg]  2gr (B.11)
式B.11は lnS0(r)が r の 1次関数になることを示している。O(r) = 1と見なせる範囲では S(r) =
S0(r)であり、この範囲で直線フィットを行って S0および g を求めることができる。この方法に
よって求まった海洋大 PSLの重なり関数O(r) = S(r)=S0(r)を図 B.4に示す。
122
0 2 4 6 8 10 12
Range (km)
0
2
4
6
8
10
ln
(S
(r
))
p0 ⋯ -0.43
p1 ⋯ 8.64
χ2 /ndf ⋯ 1.93
0 2 4 6 8 10 12
Range (km)
0.0
0.2
0.4
0.6
0.8
1.0
O
v
e
rl
a
p
 F
u
n
ct
io
n
図 B.4: 水平観測から見積もった海洋大 PSFの重なり関数。データは 2009年 4月 7日 (18:45 ～
18:46)に取得。上の図は lnS(r)の直線フィット結果、下の図は水平観測により求まった重なり関
数 (黒線)と 1 = 45、2 = 75の観測から求まった重なり関数 (青線) の比較。
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